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要旨	

	 水蒸気噴火は,	マグマを噴出しない噴火様式であり,	火山の浅部に発達した

熱水系において発生することが多い。	この噴火の前後では熱水系の圧力変化が起こる

と考えられ,	地表では地盤変動が観測されると期待される。	近年,	衛星搭載型の干渉

合成開口レーダー(Interferometric	Synthetic	Aperture	Radar:	InSAR)に代表される

宇宙測地観測により,多くの非噴火期の火山において地盤変動が捉えられているが,	実

際に噴火に至った例を詳細に調べた例は依然少なく,		噴火前後の熱水系の状態に関し

て未解明な点が多い。	本研究では,	水蒸気噴火の発生前後における浅部の力学的・熱

的状態の詳細な理解をめざし,	InSAR により得られた地盤変動データをもとに,噴火に

先行する熱水系の増圧過程および噴火後の緩和過程の研究を行った。	

水蒸気噴火の前駆的な地盤変動は,	増圧の深度が浅いことからその範囲は局

所的となるため,	火口近傍観測が充実していない限り,	噴火前に十分な精度で検知す

ることが困難な場合が多い。	そのため,	噴火前の浅部の増圧過程の観測事例は極端に

少ないが,	近年,	高空間分解能の SAR データを用いて噴火に至るまでの地盤変動の時

空間発展を追跡した研究も出始めている。	例えば,	箱根火山 2015 年噴火前には,噴火

10ヶ月前からの膨張の時空間発展が詳細に追跡されており,こうした観測が噴火開始地

点の予測に有効である可能性が指摘されている。	ただし,	依然事例がごく少ないため,	

先行研究で見られた現象の普遍性や特異性については不明点が多い。	本研究では,	噴

火に至るまでの増圧過程の観測事例を増やし,	かつこの間の地下浅部の圧力状態の推

移の把握を目的として,	2018 年にごく小規模な水蒸気噴火が発生した霧島硫黄山の

2014年から 2018年までの 4年間にわたる SARデータを解析した。 この際, 衛星 SAR
に加えて航空機 SAR データを併用し, 異なる 5 つの軌道から得られた干渉画像を用い
ることで, 衛星SARだけでは取得が困難な局所変動の 3次元変位場の推定を試みた。 3

次元変位場は, 2014年 8月から 2016年 8月と, 2016年 8月から 2017年 9月の２つの
期間において推定された。 前者では膨張の空間パターンが硫黄山中央の噴気孔群を中
心にほぼ軸対称であったが, 後者では明らかに非対称なパターンを示しており, 変動の

空間分布に時間変化が見られた。 2016-2017年では, 最大隆起地点が 2014-2016年時
よりも南側に約 70 m 移動しており, さらにその付近は変位の空間勾配が大きく, 空間
スケールも局所化した。 さらに, この移動した最大隆起地点のごく近傍において, 新た

な火口列が形成され 2018 年噴火が発生しており, こうした現象は箱根火山 2015 年噴
火前にも見られている。 モデル推定の結果, 2014-2016年の変位は一枚の水平な開口ク
ラックで説明できた。 このモデルを 2016-2017年に対して適用すると, 全体の膨張パ



 

ターンは再現できたが, やはり南側の局所的な膨張のパターンは残った。 これは, 明ら
かに 2014-2016 年の変動よりも浅い部分に別の高圧部分が形成されていることを示唆
している。 また, 衛星 SARのみで 2017年 9月から 2018年４月 10日までの 2.5次元

変位を推定すると, 16-17 年とほぼ同様の膨張パターンがみられ, その中心の位置は
16-17年と変わっていない。 衛星 SARのみを用いて, 2014年から 2018年まで 1-2ヶ
月おきの変位時系列に着目すると, この膨張中心の移動は 2017 年４月末に起こってい

ることから, この付近で 2017 年 4 月 26 日に発生した土砂噴出とほぼ同期して南側の
局所的な膨張が始まったと考えられる。 さらに, これらの観測事実と他の地球物理観
測や熱, 地球化学観測を比較・統合することで, 噴火に至るまでの地下の圧力状態の推

移について議論した。 最後に, このような膨張の空間分布の時間発展や変動速度の時
間発展を, 他火山と比較し, その共通点や相違点について議論した。 

上述したように,	噴火前のSARデータ観測事例はごく限られている。	一方で,	

噴火後の減圧過程に関する測地観測事例はいくつか存在し,	浅部の減圧を反映した局

所的な沈降とそれに関係していると考えられる活発な噴気活動が普遍的に見られる。	

しかし,	両者の関係を定量的に考察した事例はごくわずかであり,	筆者の知る限りで

は九重山 1995 年噴火のみである。	本研究は噴火後の地盤変動と噴気活動との物理的な

関係を明らかにすることを目的とし,	噴火後に他項目の観測がなされた御嶽山 2014 年

噴火に着目し,	測地および熱観測データを解析し両者の定量的な比較を行った。	御嶽

山では SAR と GNSS	から,	2014 年の噴火以降,	山体の浅部(火口直下 500	m)と深部(火

口直下 3-6	km)でそれぞれ収縮が継続しており,	この収縮の原因と考えられる火口から

の活発な噴気放出も継続している。	先行研究で推定されたこれらの収縮源モデルと新

たに加えた噴気データを用いて,	浅部と深部の収縮体積と噴気の放水質量の時系列を

比較した。	その結果,	浅部の収縮は,	深部の収縮と放水の時間関数と大きく異なり,	

浅部収縮は指数関数のみで,	一方深部収縮と放水は指数関数と一次関数の組み合わせ

で表されることがわかった。	また,	指数関数項の緩和時間は,	深部の収縮と放水では

20-50 日程度と同程度であるのに対し,	浅部収縮では 379-641 日であった。	このよう

な深部収縮と放水の時間的な特徴の類似性は,	噴気として放出されている質量のほと

んどが,	顕著な地盤変動を引き起こしている浅部収縮源ではなく,	GNSS 基線にわずか

な変動(〜1.5	cm)を引き起こしている深部のソースに由来することを示唆する。	そこ

で,	火口から放水量が浅部および深部収縮源からの流体放出量の足し合わせであると

仮定し,	3 者間の質量収支を定量的に推定した。	その結果,	深部収縮源からの放水量

は全放水量の 7 割以上を占めることが明らかとなった。	さらに,	推定された質量収支

と SAR から推定された体積変化量をもとに,	浅部収縮源内の流体の熱力学的状態の検



 

討を行った。	この検討と電磁気探査や水文学,	熱,	地球化学的な知見も参照すること

で,	浅部収縮源は液相に卓越する流体溜まりに対応すると解釈した。	また,	浅部およ

び深部収縮における減衰の時定数の違いを,	噴火時の爆発的な流体放出への関与の度

合いの観点から説明を試みた。	さらに,	2014 年噴火後 3 年間の放熱過程が 2007 年マ

グマ貫入イベントおよびそれに引き続く熱供給によって駆動されている可能性も議論

した。		

最後に,	御嶽山 2014 年噴火と霧島硫黄山 2018 年噴火の前後の地盤変動の時

系列と他の火山の事例も併せて比較することで,	水蒸気噴火前後における地盤変動の

時間推移を 2 つのタイプに分類した。	さらに,	これらのタイプごとに,	圧力源深さや

力学的・電磁気学的に推定される地下構造,	噴火前後での噴気活動や地震活動の変化,	

深部へのマグマやマグマ性流体の貫入頻度などを比較することにより,	これらのタイ

プの違いを生じる物理的な要因について議論した。	

	

  



 

目次 
 

第 1 章	 はじめに ............................................................................................. 1 
1.1	 水蒸気噴火について ........................................................................................... 1 

1.2.1	 水蒸気噴火とは ............................................................................................ 1 

1.2.2	 水蒸気噴火の準備過程に関する研究の現状 ................................................. 1 
1.2.3	 水蒸気噴火の緩和過程に関する研究の現状 ................................................. 4 

1.2	 火山研究における SARの重要性 ....................................................................... 4 

1.3	 本論文の目的と構成 ........................................................................................... 6 

第２章	 水蒸気噴火の準備過程の測地学的研究 ........................................... 8 
2.1	 はじめに ............................................................................................................. 9 

2.1.1	 水蒸気噴火の準備過程の地球物理学的研究 ................................................. 9 
2.1.2	 衛星 SARを用いた水蒸気噴火研究 ........................................................... 11 
2.1.3	 航空機 SARの有用性 ................................................................................. 13 

2.2	 霧島硫黄山の活動史と 2018年噴火までの推移 ............................................... 15 
2.3	 第２章における研究目的 .................................................................................. 16 
2.4	 InSARデータと解析手法 ................................................................................. 17 

2.4.1	 ALOS－2データと解析手順 ...................................................................... 17 
2.4.2	 Pi-SAR-L2の観測概要と解析手順 ............................................................ 18 
2.4.3	 3次元変位場および 2.5次元変位場の推定方法 ......................................... 19 

2.5	 干渉解析および 3次元変位場推定の結果 ......................................................... 20 
2.5.1	 3次元変位場解析に用いる干渉画像の解析結果 ........................................ 20 
2.5.2	 2014年から 2018年噴火直前までの 3次元および 2.5次元変位場 .......... 20 

2.5.2.1	 2014年 8月―2016年 8月  .......................................................... 21 
2.5.2.2	 2016年 8月―2017年 9月  .......................................................... 21 
2.5.2.3	 2017年 9月―2018年 4月  .......................................................... 22 

2.6	 力源モデルの推定 ............................................................................................. 22 
2.6.1	 2014年 8月―2016年 8月 ........................................................................ 23 
2.6.2	 2016年 8月―2017年 9月 ........................................................................ 25 

2.6.3	 2017年 9月―2018年 4月 ........................................................................ 25 
2.7	 ALOS-2データから得た変動の詳細な時系列 .................................................. 25 
2.8	 議論 ................................................................................................................... 26 



 

2.8.1	 3次元変位場の時空間発展の解釈 .............................................................. 26 
2.8.2	 2016－2017年の局所的な膨張への塑性変形の寄与 ................................. 27 
2.8.3	 隆起ピーク位置と火口形成位置の関係 ...................................................... 27 

2.8.4	 膨張の発生メカニズム ............................................................................... 29 

第３章	 水蒸気噴火の緩和過程の測地学的研究 ......................................... 53 
3.1	 水蒸気噴火後の緩和過程の地球物理学的研究 .................................................. 54 

3.2	 御嶽山 ............................................................................................................... 57 
3.2.1	 噴火史の概要 ............................................................................................. 57 
3.2.2	 1979年噴火の概要 ..................................................................................... 57 

3.2.3	 地球物理観測により捉えられた 2007年噴火およびダイク貫入 ............... 58 
3.2.4	 2014年噴火の病像と噴火後の地盤変動 .................................................... 59 

3.3	 第３章における研究目的 .................................................................................. 62 

3.4	 データと手法 .................................................................................................... 63 
3.4.1	 浅部収縮減の時系列データ ........................................................................ 63 
3.4.2	 深部収縮減の時系列データ ........................................................................ 63 

3.4.3	 噴気画像データと plume-rise法 ............................................................... 64 
3.5	 浅部収縮，深部収縮および放水の時系列の比較 .............................................. 66 

3.5.1	 解析結果 ..................................................................................................... 66 

3.5.2	 緩和時間の乖離の原因 ............................................................................... 66 
3.6	 噴気―浅部収縮源―深部収縮源の間における質量収支の推定 ......................... 68 

3.6.1	 仮定と手法 ................................................................................................. 68 

3.6.2	 質量収支の推定結果 ................................................................................... 69 
3.7	 議論 ................................................................................................................... 70 

3.7.1	 収縮の原因 ................................................................................................. 70 

3.7.2	 収縮源内の流体の熱力学的状態に対する制約 ........................................... 70 
3.7.3	 深部収縮源の描像とその深さ範囲 ............................................................. 74 
3.7.4	 2014年噴火後の放熱過程と 2007年マグマ貫入の関係 ............................ 75 

3.7.5	 収縮の時定数の意味 ................................................................................... 76 
3.7.6	 今後の活動の推移予想と将来の噴火に向けた展望 .................................... 77 

3.8	 Appendix .......................................................................................................... 79 
Text S1	 流体の圧縮性が放水の時間関数に与える影響の評価 ........................... 79 
Text S2	 圧力源の圧縮率の値の推定 ................................................................... 82 



 

Text S3	 浅部収縮源内の流体物性の推定に対する多孔質弾性の影響  ............... 84 

第４章	 全体を通しての議論と今後の課題 ............................................... 119 

第５章	 結論 .................................................................................................. 133 

謝辞 ................................................................................................................. 134 

参考文献 ......................................................................................................... 137 
 

 
 



 1 

第1章 はじめに 

 

1.1 水蒸気噴火について 

1.1.1  水蒸気噴火とは 

水蒸気噴火は, 噴出物中に本質物を含まない噴火様式であり, 地下浅所で熱せら

れた水蒸気や熱水が急激に気化または膨張することで周囲の母岩を破砕・投出する現象

である。 噴火規模は最大でも VEI(Volcanic Explosivity Index; Newhall and Self, 

1982)が 2 程度と, 爆発的なマグマ噴火ほど大きくないものの, その噴出率はブルカノ

式噴火に匹敵することもあり(中道・青山, 2016), 火口近傍の構造物や人命に甚大な被

害を及ぼす。 日本国内では, 1900-2015 年までの 116 年間で 36 の火山において 116 の

噴火事例があり (及川ほか, 2018), ごく普遍的な噴火様式であると言える。 社会的被

害の大きかった噴火としては, 山体崩壊に伴う岩屑なだれにより死者 477 名の被害を

もたらした磐梯山 1888 年噴火, 火口近傍での噴石の直撃により死者・行方不明者 63

名の被害をもたらした御嶽山 2014 年噴火, スキー場での噴石被害により死者 1 名をだ

した草津本白根山 2018 年噴火などが挙げられる。 

「水蒸気噴火」は, 日本国内では, 非マグマ性噴火(non-magmatic eruption)をさ

すことが多く, その英訳語として“ phreatic eruption ”が当てられることが多い。 いく

つかの文献において個々に“phreatic erutpion”が定義され, その共通の定義は本質物が

噴出しない点である (例えば, Barberi et al., 1992; Browne and Lawless; 2001; 大場, 

2011; 及川・他, 2018)。 しかし, その定義の細部は文献によって異なる。 例えば, 

Barberi et al. (1992)は, 熱せられた状態で地下に存在する水蒸気またはガスがなんら

かの原因で急膨張して爆発するものを phreatic eruption と呼称している。 Browne 

and Lawless (2001)は, マグマが地表付近の低地下水に直接触れることで水を突沸さ

せ, 周囲の母岩のみを放出する現象を phreatic eruption と呼称している。 彼らは, 非

マグマ性噴火の別の噴火様式として , 熱水系のエネルギーのみで自噴する

hydrothermal eruption, さらに, マグマが熱水系に貫入し直接触れることにより熱水

系のエネルギーが一気に解放される magmatic hydrothermal eruption を挙げている。 

この区分は, 地下の水が高温状態であったか否かに加えて, マグマと水が直接触れるか

どうかという基準に主に拠っている。 しかし, マグマとの接触の有無を観測や地質記

録から判定することは容易ではないため, これら3タイプの噴火様式の判別は困難であ

ることが多い (大場, 2011)。 よって本論文では, 大場(2011)や及川・他(2018)に則り, 

「水蒸気噴火」を単に非マグマ性噴火と同義の現象を指す語として用いる。 

 



 2 

1.1.2  水蒸気噴火の準備過程に関する研究の現状 

 水蒸気噴火に先行して, 活発な地震活動や微動, 地熱活動, 火山ガスや熱水

活動の活発化, 地盤変動など様々な現象が観測され, 特に地盤変動を捉えられる測地観

測はその中でも重要な観測項目の一つである。 地盤変動は一般に地下の圧力変動を反

映しており, 測地観測データの解析からは, 地盤変動を引き起こす力源に関する様々な

情報が得られる。 例えば, 噴火に寄与した流体の上昇過程(クラック状火道の形成)や蓄

積過程, さらに, それらを特徴づける重要なパラメータである流体溜まりの位置・巨視

的な形状・体積変化量などが推定可能である。 水蒸気噴火に先行する地盤変動は噴火

の数分前に顕著になることが多く(例えば, Aoyama and Oshima, 2015; Kato et al. 

2015; 中道・青山, 2016; Maeda et al., 2017; Caudron et al. 2018; Honda et al., 2018), 

傾斜計や広帯域地震計による傾斜変動や井戸や歪み計による歪み変化が多くの火山で

観測されている (例えば, Ruapehu 火山 2007 年, 雌阿寒岳 2008 年, Tongariro 火山

2012 年, 御嶽山 2014 年, 箱根火山 2015 年, White Island 火山 2016 年, 草津本白根山

2018 年噴火)。  

また, 地盤変動ではないものの, 水蒸気噴火に先行する重要な力学現象とし

て超長周期地震(VLP: Very Long Period events)の存在も挙げられる。 水蒸気噴火に先

行する VLP の発生要因はいくつか提案されており, 例えば, 地下深部からの熱供給率

の増加に呼応した水の沸騰 (Nakamichi et al., 2009; Maeda et al., 2015a ; Maeda et 

al., 2017)や流体の急激な上昇に伴うクラックの開口(例えば, Maeda et al., 2015b), 流

体注入に伴う膨張およびそれに引き続く流体の放出過程を反映した収縮(例えば, 

Kaneshima et al., 1996; Jolly et al., 2010; Maeda et al., 2015a)などが挙げられる。 こ

れらの VLP は閉鎖系もしくは閉鎖系に近い状態にある火山で水蒸気噴火前に発生する

ことが多いことから, 熱水系の発達した火山における VLP の発生は, 水蒸気噴火の発

生を促進する方向に寄与するであろう熱水系の増圧を示唆していると指摘されている 

(Stix and de Moore, 2018)。 また, 多くの場合, VLP は噴火発生の数時間〜数秒前まで

の噴火のごく直前に観測される。 例えば, 御嶽山 2014 年噴火では噴火 25 秒前から

(Maeda et al., 2015b), Ruapehu 火山では噴火数分前から(Jolly et al., 2010), 阿蘇山

1996 年水蒸気噴火では噴火の 100-200 秒前(Kaneshima et al., 1996)に VLP が発生し

ている。 このことから, VLP の発生は, 噴火開始条件の整う直前もしくは地表に上昇・

噴出しようとする流体の移動過程などの噴火の開始時を見ていると考えることもでき

るであろう。 ただし, 例外的に, 噴火の 1 ヶ月以上前に発生した事例もある。 例えば, 

御嶽山 2007 年噴火では噴火の 2 ヶ月前に VLP が発生している (Nakamichi et al., 

2009)。 また, White Island 火山では, 2012 年 8 月から 2013 年 10 月にかけて発生し
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た水蒸気噴火に先行して, 2011 年 8 月に VLP が発生したが(Jolly et al., 2017), これら

の現象が直接噴火をトリガーしたかどうかについては明らかにされていない。 

傾斜変動や VLP は噴火直前に発生することが多いため, 傾斜・地震・歪み観

測は, 噴火が発生するまでのごく短い時間スケールの先行現象の検知には有効である。 

ただし, これらの観測は, それよりも長い時間スケール(月-年単位)で進行する現象に対

しては感度が低い。 いくつかの研究から, 深部のマグマの脱ガス活動や火道浅部の浸

透率の時間変化などに起因して, 月-年単位のより長い時間スケールでも水蒸気噴火に

先行する増圧が進行することが指摘されてきている。  例えば, Germanovich and 

Lowell (1995)は, 地下数 km に貫入したマグマからの熱供給で浅部に熱水系が発達す

る状況を想定しており, この貫入マグマからの継続的な熱供給によって熱水系が膨

張・増圧しつづけると, 過剰圧が母岩強度を越えて無数のクラックが形成され地表に到

達した際に噴火が発生する, という直感的な概念モデルを提案している。 また, 数値計

算の立場からは, 深部からの流体供給率が一定であっても, 火道浅部がなんらかの原因

により閉塞し火道内浸透率が低下すると, その直下では増圧が進行し, 水蒸気噴火の発

生を促進するセンスに働くことも指摘されている(Tanaka et al., 2017; Tanaka et al., 

2018)。 地球化学観測からも, 単体硫黄やシリカ, 粘土鉱物, 熱水変質鉱物などの析出

により火道閉塞が進行することで, 火道下の熱水系の増圧が促進され, 水蒸気噴火の発

生に寄与することが指摘されている (例えば, Christenson et al., 2010; de Moore et al., 

2016a)。 Stix and de Moore (2018)は, 火道閉塞の有無に着目し, 複数火山の地球物

理・地球化学的見地をコンパイルすることで, 水蒸気噴火を 2 タイプに大別している。 

一つ目が, “phreato-vulcanian”タイプである。 これは, 火道閉塞により閉鎖系となって

いる熱水溜まりに対して, 深部のマグマから離溶した流体が間欠的に供給されること

で, 増圧が促進され噴火に至るというモデルである。 閉鎖系で圧力が蓄積し噴火に至

るという点が, ブルカノ式噴火の前に蓋状構造の下に高圧のガスが蓄積する点と類似

す る こ と か ら ”phreato-vulucanian” と 名 付 け ら れ て い る 。  2 つ 目 は , 

“phreato-surtseyan”タイプである。 これは, 比較的開放系に近い状態の水環境(例えば, 

火口湖を有する火山など)に対して, マグマや高温ガスが注入することで発生するタイ

プの噴火であり, Browne and Lawless (2001)が提唱する”phreatic eruption”の定義に

近い。 ただし, この種の噴火が発生するのは, “phreato-vulucanian”タイプの噴火が発

生する環境に比べてより開放系に近い環境であることが多いため, 噴火前に熱水系の

明瞭な増圧が観測されることは少ない, もしくは観測されたとしても膨張の規模やレ

ートは閉鎖系の火山に比べて小さくなると考えられる。 このように, 噴火に先行して, 

なんらかの原因で山体浅部の熱水系が増圧すると,  地表では地盤変動が少なからず捉
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えられることが期待される。 近年, 箱根火山では 2015 年水蒸気噴火の約 10 ヶ月前か

ら, 火口近傍で膨張性の地盤変動が進行していたことが明らかにされ, 世界で初めて水

蒸気噴火の前兆的な地盤変動が明瞭に検出され, その時空間発展が噴火発生まで詳細

に追跡された (Kobayashi et al., 2018)。 しかし, このような水蒸気噴火前に進行する

増圧過程の詳細な観測事例は極めて少なく, 水蒸気噴火の準備過程に関しては依然不

明な点が多い。 本研究では, 月-年単位で進行する地盤変動に着目し, 霧島硫黄山の

2018 年噴火を対象とし, 噴火に至るまでの変動の時空間発展を詳細に追跡することで, 

地下で進行した増圧過程の解明を試みる。  

 

1.1.3  水蒸気噴火後の緩和過程に関する研究の現状 

上述した通り, これまで多くの研究が, 水蒸気噴火の発生予測に資すること

を目標として, 噴火前や噴火時の現象に着目している。 その反面, 水蒸気噴火が発生し

た後の緩和過程を詳細に調べた研究事例はごく限られる。 噴火後の緩和過程は, 現象

として地味であり, 防災上の観点からも噴火の切迫性が減るセンスであることから, 噴

火現象や噴火前の前兆現象ほど注目されない。 しかし, 噴火後の地下の状態を把握す

ることは, 次の噴火に向けた準備過程を理解する上でも基本的な情報(圧力源の情報や

震源分布など)をもたらすため, 噴火発生後の緩和過程の研究も極めて重要である。 大

分県の中西部に位置する九重山では 1995 年に水蒸気噴火が発生しており, この噴火後

の緩和過程は, 筆者が知る限り, 水蒸気噴火後の挙動が世界でもっとも時空間的に密に

観測された例である。 この噴火の直後から, 地盤変動や地震などの物理観測や熱観測, 

地球化学, 地球電磁気観測など多項目の観測が継続して行われており, 地盤変動や地磁

気観測にいたっては 1995 年から現在まで実に 20 年以上の長期にわたり継続されてい

る (例えば, 中坊ほか, 2002; 橋本ほか, 2002; 江原ほか, 2003; Nakaboh et al., 2003; 

橋本, 2015; 森ほか, 2019)。 橋本ほか(2002)は, 噴火後の地下浅部の冷却が永遠につづ

くことはあり得ないため, いずれかの時点で止まって再び蓄熱過程に入り, つぎの噴火

が発生すると予見した。 この放熱過程は収縮性の地盤変動との相関が非常によいこと

から, 噴火後の流体放出に伴う減圧過程から, いずれかの時点で流体の蓄積に伴う増圧

過程に移行し, 次の噴火の準備過程に入るとも考えられる。 実際, 2013 年から地盤収

縮が膨張に転じ, ほぼ同時に磁気変化も帯磁から消磁に反転した(森ほか, 2019)。 九重

山のように, 水蒸気噴火後の緩和過程から次の噴火の準備過程までが, 長期間モニタリ

ングされている火山はごく稀である。 現時点では, 噴火直後から次の噴火の準備過程

に入るまでの期間の研究が手薄であり, 噴火の準備過程に焦点を当てた研究に比べて

事例が著しく少ない。本研究では, 御嶽山の 2014 年噴火を対象とし, 噴火後約 3 年間
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にわたる緩和過程に焦点を当て, 測地および熱観測データを用いることで, 噴火後の山

体収縮と活発な流体放出の過程を詳細に調べる。 

 

1.2 火山研究における SAR の重要性 

噴火の準備過程や噴火後の緩和過程の地盤変動を研究する上で, 近年活躍してい

るのが合成開口レーダー(Synthetic Aperture Radar: SAR)である。 SAR は対象物に向

かってマイクロ波を照射し, その後方散乱波を観測する能動型レーダーである。 レー

ダーのプラットフォームの多くは地球観測衛星であるが, 航空機搭載型や地上設置型

なども存在する。 水準測量や光波測距, GNSS(Global Navigation Satellite System)

などの既存の測地観測手法に対して, SAR が優れている点として ①地上観測点の設置

が不要である, ②数 10km から数 100km までの広範囲を面的にカバーできる, ③メー

トルオーダーの高い空間分解能を有することなどが挙げられる。 SAR の観測量は散乱

波の複素振幅であり, 実部の二乗は散乱強度を, 虚部は位相情報を有する。 特に地殻変

動観測の観点からは, レーダーから地表までの距離変化の情報を持つ位相情報が重宝

される。 各画像の位相自体は, 地表の各分解能幅内の散乱特性の違いによって, 空間的

にほぼランダムに分布する。 しかし, 異なる時期に取得された 2 枚の SAR 画像の位相

差分をとると, この期間における位相差の空間分布が得られる。 地表面に散乱特性の

顕著な時間変化が無く, かつ, この期間内に地震や火山の活動に起因するなんらかの地

表変動が発生している場合, それを干渉画像内に位相差として見いだすことができる。  

このように位相差の空間分布をマッピングする手法は SAR 干渉法 (SAR 

interferometry: InSAR)とよばれ, 1990 年代からこれまでに, 多様な火山現象(噴火前

のマグマ蓄積過程, 噴火時のマグマ放出, 噴火後のマグマ溜まりの減圧や溶岩流・溶岩

ドームの冷却収縮など)に伴う地表変動を捉えており, 火山現象の力学的な理解に多大

な貢献をしている(例えば, Wick et al., 2002; Lu et al., 2010; Sigmundsson et al., 

2015; Froger et al., 2015; Smittarello et al., 2019)。近年では, 力学的な研究だけにと

どまらず, SAR から得られる圧力源に関する運動学的情報と物質科学的に得られる噴

出物の物理化学的情報を組み合わせることで, 噴火に関与したマグマ溜まりの深さや

熱力学的な状態の推定を試みた研究も出始めている (例えば, Jay et al., 2014; Delgado 

et al., 2019)。 このように, SAR による地表変動観測は, 多岐にわたる火山現象を理解

するために現代の火山学にとって必要不可欠な存在となっている。 

これまでの SAR による地表変動研究のターゲットは, 変動の空間スケールや変

動量の比較的大きなマグマ噴火に関係する現象であったが, 水蒸気噴火の発生に関連

した, 10-1000m 程度の空間的に小さな変動の検出事例も徐々に報告されるようになっ
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てきた (Hamling et al., 2016; Hamling, 2017; Doke et al., 2018; Kuraoka et al., 

2018; Kobayashi et al., 2018; Kobayashi, 2018; Miller et al., 2018)。 こうした局所的

かつ低速度の変動の検出には, レーダーセンサーの技術向上や衛星の運用計画の向上

による同一地域の観測高頻度化, SAR 画像の解析技術の進歩によるところが大きい。 

例えば, 回帰周期の短縮による観測の高頻度化や, 多軌道からの観測による変動の 3 次

元分布の推定可能性の向上, x バンド(波長: 2.6 cm)から L バンド(波長: 24 cm)までの

様々な波長帯を用いたレーダーセンサーの登場, InSAR 解析時の大きなノイズ源とな

りうる大気遅延成分の低減手法の進展(例えば, Yu et al., 2018), 複数の干渉画像を用い

て変動速度の精密な推定を行う時系列解析技術の進歩(Osmanoglu et al., 2016)などが

挙げられる。 本研究では, 衛星 SAR や航空機 SAR などのマルチプラットフォームの

SAR データを用いる。 また, 高頻度で取得された衛星 SAR の観測データをもとに, 水

蒸気噴火に関連した地盤変動の詳細な時間発展の推定も行う。 

 

1.3  本論文の目的と構成 

本研究では, SAR データを用いて水蒸気噴火の前後に進行する地盤変動を検出し, 

ほかの観測量と比較することを通じて, 噴火の準備過程から噴火後の緩和過程までを

総合的に理解することをめざす。 

本論文は以下のように構成される。 第 2 章では, 水蒸気噴火の準備過程に着目し

た地盤変動研究を行う。 箱根火山 2015 年噴火に見られたような事例の普遍性を検証

するために,  2018 年に水蒸気噴火が発生した南九州の霧島硫黄山を対象に InSAR 解

析を行う。 この際, 衛星 SAR データだけでなく, 航空機 SAR データも併用すること

で, 従来よりも詳細な 3 次元変位場の検出を目指す。 また, 得られた変位場の時空間変

化を追跡し, 力源のモデル推定や他の観測量との比較を行うことで, この変動と噴火と

の関係や地下の圧力状態の時空間発展を考察する。 第 3 章では, 水蒸気噴火の発生後

の緩和過程の研究として, 2014 年に噴火した御嶽山を対象に, 衛星 SAR データと噴気

の熱観測データの解析を行う。 解析された測地データおよび噴気データの比較から, 

噴火後に収縮する流体溜まりと火口から放出される噴気間の単純な質量バランスの推

定を行う。 さらに, 推定された質量収支をもとに, 浅部の収縮源の熱力学的状態の考察

も試みる。 第 4 章では, いくつかの火山における噴火前後の地盤変動の挙動を比較・

分類し, 挙動の違いを生み出す物理的な背景を考察する。 また, 本研究で浮き彫りにな

った今後の課題および将来の研究の方向性を示す。 
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2.1  はじめに 

2.1.1  水蒸気噴火の準備過程の地球物理学的研究 

力学的・物理化学的な考察から, 様々な時空間スケールで水蒸気噴火に先行

した地下の増圧が指摘されている。 例えば, Germanovich and Lowell (1995)は理論的

な考察に基づき, 水蒸気噴火発生の要因として, マグマからの熱供給による熱水系の熱

膨張・増圧を挙げている。 膨張に伴いクラック内の間隙水圧が増加し, 過剰圧が母岩

の引っ張り強度を越えると, クラックの伸展が始まり, それがクラック内の水を急激に

減圧・沸騰させ, クラックの伸展に正のフィードバックがかかる。 伸展しつつあるク

ラック同士の連結によりネットワークが形成され, それが地表に到達すると水蒸気噴

火が発生する, と彼らの概念モデルでは考えられている。 このモデルに基づくと, 噴火

にむけて徐々に増圧が進行し, さらに噴火直前には急激なクラックの膨張・伸展するた

め, 火山性地震の増加や膨張性の地盤変動が期待される。 一方, Thiery and Mercury 

(2010)は, 物理化学的な立場から, 水の相の熱力学的安定性に着目し, スピノーダル分

解が噴火の爆発性に関係があることを指摘している。 スピノーダル分解とは, ある温

度・圧力状態にある水が過飽和状態の限界(液相の過熱限界は大気圧下では約 300℃)に

達した際に起こる急激な相転移であり (Debenedetti, 1996), 火山では熱水が急激に過

熱・もしくは減圧されることにより発生すると考えられている (Thiery and Mercury, 

2010)。 爆発強度を単位時間あたりの気相生成率と定義すれば, スピノーダル分解によ

る爆発のほうがそうではない気泡形成に拠る爆発よりも大きな爆発強度を有すると予

想され , 前者を super-spinodal 的な爆発 , 後者を sub-spinodal 的な爆発と呼ぶ 

(Thiery and Mercury, 2010)。 このような爆発的な水の沸騰に伴い, 地下では, 急激な

増圧を反映した時定数の短い力学現象 (例えば, 地震活動の活発化や VLP など)が発生

すると予想される。 広帯域地震計を用いた火口近傍観測により, 浅部の熱水系で急激

な沸騰を反映したと考えられるVLPが観測されており(例えば, Nakamichi et al, 2009; 

Maeda et al., 2015a), 一部では VLP の発生と水のスピノーダル分解との関係に触れて, 

観測された爆発のスピノーダルの regime を議論した研究事例も出始めている 

(Caudron et al., 2018)。 このように, 水蒸気噴火の前兆と考えられる, 比較的短時間の

増圧に関する現象については, 近年その報告例が徐々に蓄積している。  

一方, より時定数の長い変動(日-年)が, GNSS や水準測量, 光波測距などの測

地観測により捉えられた例もある。北海道駒ヶ岳では, 1996, 1998, 2000 年に水蒸気噴

火が発生しており, この際, 水準測量やGPS 観測, 光波測距, 重力観測などが行われた。 

Iwashita et al. (2005)は, 広域の GPS 観測から 2000-2002 年において山体全体の膨張

を検出し, 深さ 10 km 以浅にマグマ性の膨張源を推定した。 Jousset et al. (2000)は, 
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山頂付近の繰り返し重力観測, 光波測距, GPS観測, 1m深地温観測などを組み合わせる

ことにより, 山頂付近の沈降およびそれを差し引いた正味の重力増加を観測した。 こ

れによると, 重力増加は山体浅部へのマグマ貫入に伴う質量増加を, 沈降は浅部の帯水

層がマグマからの熱供給により蒸発・減圧する過程を見ていることが定量的に示された。  

ただし, これらのデータでは, 水蒸気噴火に至る原因となった山体浅部の圧力変動まで

は議論できなかった。  

雌阿寒岳では, 2008 年の噴火前後で大小様々な空間スケールで先行する増圧

過程が捉えられた。 Takahashi et al. (2012)は井戸の地下水位記録から, 2008 年 1 月

10 日に山体浅部(海抜 0-0.5 km)で発生した群発地震に先行して, 2008 年 1 月 9 日から

火山性の変動によると考えられる水位変動を見いだした。 力源の感度検定により, 深

さ 10km 以上の比較的深い場所での収縮が発生したと解釈された。 この収縮に引き続

き, VT 地震が帯水層と考えられる深さで発生したことから, この深い場所での収縮は

浅部に揮発性成分を急激に放出したことに起因すると解釈された。 一方, 火口近傍の

傾斜計データからは, 2008 年噴火のごく直前に, ごく浅部から地表までの間にダイク

状の火道の開口が推定されている (Aoyama and Oshima, 2015)。 このような噴火時の

流体経路の増圧を反映したような, クラック状のソースは Mayon 火山 2013 年噴火 

(Maeda et al., 2015a), 御嶽山 2014 年噴火(Maeda et al., 2015b; Maeda et al., 2017), 

箱根火山 2015年噴火(Honda et al., 2018)など多くの火山で報告事例が近年増加してい

る。 

New Zealand の White Island 火山では, 1967 年から 2008 年の長期間にわたっ

て, 島内 1.2km というごく狭い範囲内で水準測量が高頻度(3-4 ヶ月に 1 回)に実施され

ており, 水蒸気噴火もしくはマグマ水蒸気噴火前後の隆起・沈降過程が観測されている 

(Peltier et al., 2009)。 彼らの観測網はかなり稠密だが, それでも, 噴火ごとに変わる

隆起中心の位置は捉えきれない場合があるほど, 変動は局所的でソースも浅いことが

わかっていた (火口下 200-300 m)。 ただし, 水準測量では上下成分しか得られないた

め, ソースの形状や深さにかなりの不確定性が残されている。 

小笠原硫黄島は, 海底カルデラ縁に位置する火山島であり, 最近 100 年間は水蒸

気噴火が頻繁に発生する場として知られている。硫黄島では, 水準測量と GNSS 観測

を組み合わせることで水蒸気噴火前の月—年単位の膨張と噴火直前の日単位の膨張過程

が捉えられている。 特に日単位で進行する噴火直前の膨張過程はシル状のクラックで

モデル化されているが, GNSS 観測点が 4 点と空間分解能に乏しいため, ソースの大き

さと深さの推定には大きな不確定性がつきまとう (Ueda et al., 2018)。 

 このように, 噴火前の増圧過程の研究は依然少ないながらも, 着実に事例は
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増えてきている。 ただし, GNSS や水準測量を用いた観測では, 噴火前になんらかの膨

張があったという事実しかわからず, 噴火に至るまで膨張の時空間発展についての情

報には乏しい。また, 傾斜・ひずみ・地震観測などの秒—日の高時間分解能の観測では, 噴

火に至る流体の最後の挙動, すなわち噴火開始のごく直前の現象をみているため, それ

らの背後にある噴火の発生条件が整うまでの準備過程についての情報に乏しい。 すな

わち, 噴火が開始するまでに, マグマから浅部の熱水系にどのように熱供給が行われ, 

浅部が加熱・増圧し, 地表まで流体が上昇するに至るかを理解するには, 既存の物理観

測では不十分であった。 このギャップを埋めてくれるのが InSAR による月-年の時間

スケールの観測およびメートルスケールの高空間分解能の観測である。  

 

2.1.2   衛星 SAR を用いた水蒸気噴火に先行する地盤変動研究 

ここでは, SAR がなければ検出不可能であった地盤変動の事例に着目し, SAR 観

測によって捉えられた水蒸気噴火の前駆過程を紹介する。  御嶽山 2014 年噴火, 

Tongariro2012 年噴火, 箱根 2015 年噴火などで見られた局所的な変動は, 既存の

GNSS 観測網ではほとんど同定することができず, SAR 観測無しではこれらの空間パ

ターンは捉えられなかった (Hamling et al., 2016; Hamling, 2017; Doke et al., 2018; 

Kobayashi et al., 2018; Miller et al., 2018; Narita and Murakami, 2018)。 これらの

噴火に伴う変動の空間波長がそれぞれ 4 km, 1km , 0.2 km であるのに対して, GNSS

の観測網の最も短い基線でも, 7 km, 7 km, 5 km と長過ぎるため, これらの変動は

GNSS データのみでは検出不可能であったといえる。 さらに, 近年, 観測間の衛星間

の軌道間距離(以下, 基線長)がALOSに比べて格段に短いALOS-2のような衛星や回帰

周期の短い衛星の登場(例えば, Sentinel-1a・1b は 6-12 日)により,基線長の増加による

干渉性の低下や長い時間基線により顕著となる temporal decorrelation などの影響を

極力抑えた解析が可能となっている。 また, 冒頭でも述べたように, 時系列解析の技術

発展に伴って, 既存手法では検出不可能な変動(局所的または低速度の変動)が多くの火

山で検出されている (例えば, Peltier et al., 2010; Lagios et al., 2013; Kobayashi, 

2018)。以下では, こうした InSAR の発展に伴って, 水蒸気噴火に先行する地下の増圧

過程を明瞭に捉えられた 2 つの事例について紹介する。 

 箱根火山では 2015 年 6 月 29 日にごく小規模な水蒸気噴火が発生した。 これに

先立ち, 4 月 26 日から地震活動が活発化し, 5 月 3 日から蒸気井が暴噴し始め, さらに

ほぼ同時に広域のGNSS基線で深部(5-10 km)の膨張を示唆する地殻変動が観測された 

(Mannen et al., 2018)。 このような群発地震・蒸気井の暴噴・深部の膨張の 3 点セッ

トのunrestイベントは2000年以降の箱根では数年おきに見られる現象である (例えば, 
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代田・他, 2009; Yukutake et al., 2016)。しかし, 2015 年にはこれらのイベントだけで

なく, 熱活動の活発な大湧谷において, SAR により初めて局所的な膨張も観測された。 

ALOS-2 による観測から, この膨張は群発地震活動の開始と同時に顕著になり, 噴火直

前には 30 cm もの視線方向変位が累積した。 さらに, RADARSAT のデータを用いた

SqueeSAR 解析からは, この膨張が 2014 年 9 月からゆっくりと (5 mm/月)進行してい

たことが明らかにされた (Kobayashi et al., 2018)。 この膨張は 2015 年 5 月の地震・

熱活動の活発化とともに指数関数的に加速し(10 cm/月), 最終的に噴火に至った。  さ

らに, この浅部の膨張(深さ 150 m)と GNSS で捉えられた深部のマグマ溜まり(深さ~5 

km)は時間的にほぼ同期した膨張時系列を示した。これより, 深部のマグマ溜まりへの

マグマや流体の注入に伴い, 高温流体がほとんど時間差無く地表付近まで上昇し, これ

が浅部の熱水系を刺激し, 増圧を引き起こした結果, 浅部膨張が発生したと解釈された

(Kobayashi et al., 2018)。 膨張の時間関数も特徴的だが, 特筆すべきはその空間分布

の時間発展である。 膨張のピークは, 膨張がゆっくりのうち(2015 年 4 月まで)は変動

全体の中心に位置していたが, 膨張が加速する頃からは南側に 50-100 m 移動し, その

ごく近傍で新たな火口を形成して噴火が発生した。 Kobayashi et al. (2018)は, これら

の観測事実から, 熱水系の増圧を反映していると考えられる膨張の時空間発展を詳細

に追跡することで, 噴火発生時期や噴火開始地点の予測に資することができる可能性

を見いだしている。 

White Islandでは, 2016年 5月の水蒸気噴火に先行して明瞭な膨張が観測された。 

この変動を捉えたTerra-SAR-XとTamDEM-Xは, 2015年から 2017年までのわずか 2

年間の間に Ascending・Descendingともに 40 シーン以上と高頻度で観測を行った。 噴

火に先行して 5cm 程度の膨張性の視線方向変位が数 100 m の範囲内で見られたが,箱

根火山と異なるのは, 噴火直前に顕著に膨張が加速しなかった点である (Hamling, 

2017)。 この膨張ソースは深さ 100 m のごく浅部の開口クラックとして推定された。 

以上, わずか 2 例ではあるが, 水蒸気噴火までの浅部の圧力状態の遷移には多様

性がある可能性が示された。 ただし, まだ事例が少ないのでこれらの例で見られた現

象 (例えば, 膨張中心の移動や噴火直前の膨張の加速, 深部のマグマ活動と浅部の増圧

の時間的同期など)が普遍的なのか, 火山ごとに特有の現象なのかについては不明点が

多い。 また, これらの研究では, 視線方向成分もしくは 2.5 次元変位場しか推定されて

こなかったが (Hamling, 2017; Doke et al., 2018; Kobayashi et al., 2018), 変動のモ

デル推定はもちろん, 変動の空間分布の特徴を直感的に把握するためにも, 3 次元変位

場を推定できることが望ましい(Morishita et al., 2016)。 

また, まだ噴火は発生していないが, 水蒸気噴火の発生ポテンシャルの高い火山



 13 

においても, 浅所の増圧を示す地盤変動の検出事例が徐々に増えてきている。 例えば, 

十勝岳 (奥山・高橋, 2015; 成田・村上, 2015; 宮城・他, 2015), 立山地獄谷弥陀ヶ原 

(Kobayashi, 2018), 吾妻山 (阿部・他, 2018)などが挙げられ, いずれも空間波長が数

km から数 100 m とごく浅い深さでの増圧を示唆する。 

 

2.1.3  航空機 SAR の有用性 

このような衛星 SAR の短所を補うことが期待されるのが, 航空機搭載型の SAR

である。 航空機搭載型 SAR の長所は, 自由な観測軌道と機動性の高さの 2 点にある。 

SAR 衛星の観測軌道は他の地球観測衛星と同様, 太陽同期軌道であるため, ほぼ南北

方向に飛行し, ほぼ東西方向斜め下を向いて地表にマイクロ波を照射している。そのた

め, 衛星 SAR は地表変位の上下および東西成分に対して感度が高いが, 南北成分に対

しては感度が低い。これまでの地震・火山・氷河の活動に伴う地表変動の衛星 SAR 観

測の結果から ,  衛星進行方向の変位を推定可能な MAI (Multiple Aperture 

Interferometry)や画像の精密な位置合わせによりmasterと slave間の位置ずれを推定

可能な Pixel Offset 解析を用いると, 1 m スケールの比較的大きな南北変位なら抽出可

能であり, 3 次元変位場が推定可能であることが示されてきた(例えば, Tobita et al., 

2001; Jo et al., 2015)。ただし, これら従来の手法では, 火山でしばしば観測される数

cm程度の小規模の地盤変動から, 変位の 3成分を得ることは困難であった。 衛星 SAR

のデータのみから, 火山の 3 次元変位場の推定を試みた研究も存在するが, 南北成分の

推定誤差が大きいため, それほど良質な 3 次元変位場は得られていない。 例えば, 桜島

2015 年ダイク貫入の例では南北成分に 3.5 cm 程度(Morishita et al., 2016), 御嶽山

2014 年噴火後の沈降過程では 10 cm 程度の推定誤差が報告されている(Narita and 

Murakami, 2018)。 これらの 3.5-10cm 程度の推定誤差は数 cm 程度の小さな南北成分

の推定の際には致命的となる。 一方, 航空機 SAR は自由な観測軌道をとることが可能

であるため, 東西方向に飛行し南北を向いて観測することにより南北成分に対しても

十分な感度を得られる。よって, 航空機 SAR を用いることで, 従来の衛星 SAR だけで

は得られなかった小規模の変動 3 成分を推定できると期待される。 特に, 水蒸気噴火

の発生前には, 空間スケールが数百メートル程度のきわめて局所的な地盤変動が観測

されることがあり(Hamling, 2017; Kobayashi et al., 2018), 航空機 SAR はこのような

対象に対して効果的であると考えられる。  本研究の対象とする霧島硫黄山においても, 

ALOS-2の観測結果から, 2014年頃から直径500m程度の局所的な地盤変動が報告され

ている (青木・荒木, 2016)。加えて, JAXA の運用する航空機 SAR(Pi-SAR-L2)のデー

タも蓄積しているため, このような検証を行うのにうってつけのフィールドである。  
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航空機 SAR の 2 点目の特徴である機動性に関しては, 現時点で ALOS-2 の機動

性が高いため, それほど衛星 SAR に対して優位であるとは言えない状況である。これ

は, 火山噴火や地震などの突発災害が発生し JAXA(宇宙航空研究開発機構)への緊急観

測要求が通れば,  ALOS-2 はその日の深夜には対象地域を撮像するほどの機動性を有

しており, 最短で 1 日おきの観測が可能であるためである。 ただし, 変動の性質によっ

ては航空機 SAR による緊急観測が役に立つ場合もあるだろう。 例えば, 東西方向に走

向を持つダイクが貫入するようなことがあれば, それにより生じる変動では南北成分

が卓越すると予想されるため, 多方向(東西方向を含む)軌道の航空機 SAR データを用

いることで, 衛星 SAR では感度の低い変動に対しても, その全貌をいち早く把握でき

ると考えられる。 

航空機 SAR を用いた研究事例としては, NASA (National Aeronautics and 

Space Administration)が運用する UAVSAR(Uninhabited Aerial Vehicle SAR)を用い

た研究が挙げられる。 ハワイ島 Kilauea 火山では, ダイク貫入に伴う変動を 3 方向か

ら観測したUAVSARデータと複数の衛星SARデータを組み合わせることにより, 詳細

なダイクの開口分布が推定されている (Lundgren et al., 2014)。 この研究では 3 次元

変位場は推定されていないが, 異なる 3 方向から干渉画像を得ているため, 実質 3 次元

変位場を用いてモデル推定を行っていることと等しい。 Delbridge et al. (2016)は, 4

方向からの UAVSAR データを用いることで, 空間スケール 2km・変動速度 2cm/day

の地滑りに伴う変動の 3 次元変位場を推定している。 Schaefer et al. (2016)は, 噴火に

伴い発生した大規模斜面崩壊時の UAVSAR データを Pixel offset 解析することで空間

スケール 3km, 最大変位 4ｍ程度と大きな変動の 3 次元変位場を推定している。 この

ように, 航空機SARの複数軌道データまたはそれらと衛星SARデータとの組み合わせ

により, 衛星 SAR のみを用いる場合よりも詳細な 3 次元変位場を推定できる。 
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2.2.  霧島硫黄山の活動史と 2018 年噴火までの推移 

霧島硫黄山(以下, 硫黄山と呼ぶ)は, 九州南部霧島火山群の北側に位置する活

火山であり(Fig. 2.2.1a), 霧島火山群のなかで最も新しい山体である(田島・他,, 2014)。 

硫黄山は, 比較的なだらかな地形のえびの高原の東端に位置し, 北側に不動池, 南側に

霧島最高峰である韓国岳をたずさえている (Fig. 2.2.1b)。 硫黄山は, 16-17 世紀に形成

されたと推定されており, 形成時の噴火口から北に向かって流れ出た溶岩流地形が明

瞭である。 1768 年には山体南東部にある東火口において水蒸気噴火が発生している 

(Fig. 2.2.1b)。 硫黄山では, これ以降 2018 年まで 250 年間にわたり, 噴火が発生して

いなかった。 

硫黄山を含むえびの高原一帯では, 明治の初期(遅くとも 1879 年)から温泉の

湧出や噴騰, 噴気放出, 硫黄の産出など活発な熱活動の記録が残されている (例えば, 

舟崎・他, 2017)。 特に, 地熱調査が始まった 1950 年代からは, 電磁気探査や地温測定, 

温泉水や火山ガスの地球化学的な研究が本格的に始まった (地質調査所, 1955)。1970

年代には, 東京大学地震研究所により, 硫黄山の噴気放熱率や地下からの拡散熱の推定

が行われており, 噴気高度が最高で火口縁上 700m, 放熱率で 61 MW を観測するほど

活発な熱活動が継続していた (鍵山・他, 1979)。 その後, 噴気温度が徐々に下がるな

ど, 硫黄山全体の熱活動が衰退していき, 2002 年には主立った噴気の放出が認められ

なくなった(舟崎・他, 2017)。 2011 年の新燃岳噴火の際には, 硫黄山の西側数 km の

マグマ溜まりが活動したが, 硫黄山ではこれといった熱活動の活発化は認められなか

った(鍵山, 2017)。 

2013 年 8 月に韓国岳西部・硫黄山直下で地震活動が始まり, 2014 年 8 月には

傾斜変動を伴う微動が発生し, この後, 2018 年噴火までたびたび見られるようになっ

た。 2015 年 6 月からえびの高原から硫黄山にかけての路線において水準測量が開始さ

れ, 硫黄山西側および北側の県道沿いにおいて隆起が認められ, 硫黄山を中心とした同

心円状の隆起パターンを示した (九州大学, 2019)。 さらに硫黄山の噴気が復活してい

るのが約 13 年ぶりに確認された。 また, ALOS-2 による観測から, 硫黄山を中心とし

た直径数 100 m 程度の局所的な膨張性変動が 2014 年から観測されている(青木・荒木, 

2016)。 その後, 隆起や群発地震, 噴気や熱水活動, 地温異常域の拡大をつづけ, 2017

年 4 月末には硫黄山山頂付近で新たに噴気孔(A)を形成して土砂噴出が発生した (Fig. 

2.2.1b)。 2017 年 6 月には地熱域が従来の活動域(山頂噴気孔群)の南側に広がり, あら

たな噴気孔(H)が出現した。 このような地盤変動と地震活動, 微動, 傾斜変動, 熱活動

などの消長を繰り返しながら, 2018 年 4 月 19 日に南側に拡大した噴気地帯のさらに南

側で新たな火口群を形成し, 水蒸気噴火に至った。 この噴火直後の ALOS-2 緊急観測
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結果からは, 硫黄山から 500m 西側の県道沿いで新たな隆起性の変動が見られ, 翌週の

4 月 26 日にこの隆起地点で新たな噴火が発生した (Fig. 2.2.1b)。  

 

2.3  第２章における研究目的 

 本章では, 霧島硫黄山2018年噴火までの浅部の圧力状態の時間推移を把握す

ることをめざす。 この際, 航空機 SAR データを併用することで, 先行研究ではなされ

ていない 3 次元変位場の詳細な推定を行う。 また, 硫黄山の航空機 SAR 観測は 2014, 

2016および2017年の3回行われているため, 変位場の時間変化も議論できると期待さ

れる。 さらに, 硫黄山では ALOS-2 による観測が高頻度に行われているため, これら

を用いて高時間分解能の地盤変動時系列が得られることが期待される。  また, 変位場

の時空間発展を先行研究と比較することで, 観測された変動の特徴の共通点・相違点を

議論する。  
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2.4 InSAR データと解析手法 

本研究では, JAXA が運用する, L-band SAR 衛星である ALOS-2 (Advanced 

Land Observing Satellite-2)と, 同じく JAXA が運用する L-band 採用の航空機 SAR

である Pi-SAR-L2 のデータを用いて干渉解析を行った。 ALOS-2 は 2014 年 8 月から

運用が開始され, 2019 年 11 月現在も稼働している。 Pi-SAR-L2 は, 平成 26-30 年度の

「地震および火山噴火予知研究観測計画」の一課題である「航空機 SAR による革新的

な火山観測手法の開発」(課題番号: 1008)のもとで, リピートパス干渉を目的として, 国

内の主要な火山(霧島, 桜島, 雲仙, 樽前山など)で 3 回(2014, 2016 および 2017 年)の観

測を行った。 本研究では, これらの解析から得た干渉画像を入力として, 水蒸気噴火の

発生場ではほとんど行われてこなかった 3 次元変位場の推定を行う。 また, 補足的に

衛星 SAR データのみを用いて 2.5 次元変位場の推定も併せて行った。 

 

2.4.1 ALOS-2 データの概要と干渉解析の手順 

 ALOS-2 データは, PIXEL(Palsar Interferometry Consortium to Study our 

Evolving Land surface)サーバー上にアップロードされているLevel 1.1データ用いた。

衛星の軌道は, 霧島硫黄山をシーン内に含む Ascending の右向き観測(path: 131)と

Descending の右向き観測(path: 23)の二つの軌道を選んだ。データ期間は 2014 年 8 月

から 2019 年 8 月までである。これらは, 2018 年 4 月 19 日噴火と 2018 年 4 月 26 日噴

火を挟む期間であるが,  本研究では噴火前の期間を中心に解析し, 解釈することとす

る。3次元変位場推定のために, Pi-SAR-L2と同じ期間の干渉画像を用意した(Table 2.2)。 

また, 航空機 SAR データの無い 2017 年 9 月以降は, ALOS-2 データのみで 2.5 次元変

位を推定し, 航空機 SAR のある期間で推定された上下・東西成分と比較した。 

 干渉解析には RINC (Radar Interferometry Calculation Tools) ver.4.0 

(Ozawa et al., 2016)を用い, 以下のような一般的な干渉解析の手順に従った。まず, 

masterと slaveのSLC(Single Look Complex)画像の間のずれやひずみの量をピクセル

ごとに求め, slave 画像を master 画像に合わせてリサンプリングした(画像位置合わせ)。 

Master 画像とリサンプルされた slave 画像を用いて差分干渉を行い, 初期差分干渉画

像を得た。これには, 軌道誤差により画像全体にわたる位相差の傾きである軌道縞と軌

道誤差と標高に依存する地形縞が含まれている。そのため, 軌道情報と DEM を用いて, 

理論的に予想される軌道縞と地形縞をシミュレートし, これらを初期差分干渉画像か

ら引くことでこれらの位相成分を除去した。次に, Baran filter (Baran et al., 2003)を

用いてランダムノイズを軽減した。 Baran filter は, ピクセル毎の coherence で重みを

つけて平均化の強度を決定し, フィルタリングを行う。最後に, 標高に相関した大気遅
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延成分と初期差分干渉画像中の軌道縞よりも長波長である残存軌道縞を軽減し, アン

ラッピングし, geocoding した。 ルック数は, アジマス・レンジ方向ともに分解能が約

10 mになるように設定した。 なお, アンラッピングには SNAPHU (Chen and Zebker, 

2002)を用いた。 Geocoding に必要なレーダー座標系から地図座標系への座標変化テー

ブルは, master 強度画像と DEHM (Digital Ellipsoidal Height Model)の位置合わせを

SLC と同様に行うことで作成した。DEHM は, 国土地理院の 10m-mesh DEM (Digital 

Elevation Model)をもとに小澤拓博士(防災科学技術研究所)により作成された。 

 また, 詳細な変動の詳細な時系列を得るために, PALSAR-2 データのみを用

いて時系列解析を行った。  解析に GIAnT(Generic InSAR Analysis Tool)の

NSBAS(New Small BASeline; Doin et al., 2011)を用いた。 解析には, パス 131(アセ

ンディング右向き)の 2014 年から 2018 年噴火後までの期間を, パス 23(ディせんディ

ング右向き)の 2014 年から 201９年まで期間のデータを用いた。 解析に用いた干渉ペ

アの選定方法は以下の通りである。1, 大気ノイズの影響が顕著なペアは解析から除外

した, 2, シーン全体のコヒーレンスの平均値が 0.3 以上のペアのみを選定した, 3, 垂直

基線長が 300m 以下のペアのみを選定した。 解析に用いたペアの時間・空間基線長の

関係は Fig 2.4.1 に示した。 また, コヒーレンスが 0.3 以上のペアが全ペア数の半数以

上ある, 時間的にコヒーレントと見なせるピクセルのみを対象とし, 変位時系列を推定

した。 時間方向のスムージングには, ガウシアンフィルターを適用し, フィルター長を

0.05 年とし, 短期間の変動の過度な平滑化を抑えた。 

 

2.4.2 Pi-SAR-L2 の観測概要と干渉解析の手順 

Pi-SAR-L2 による観測は, 2014 年 8 月, 2016 年 8 月および 2017 年９月の計

3 回行われた。霧島火山群の観測は, 南東から北西(EW 軌道), 南西から北東(SN 軌道)

および北東から南西(NS 軌道)への 3 つの航路から行われた(Fig. 2.4.2)。霧島硫黄山は, 

霧島火山群を観測した際に各シーンの中心部に位置しており, 画像中の他の地点に比

べて干渉性が良好であった。 Pi-SAR-L2 データの諸元を Table 2.1 に示した。 

本研究では , 村上・他  (2018; 2019)が解析した , 2014-2016 年および

2016-2017 年の 2 期間の干渉画像を用いた。 航空機 SAR データの干渉解析において, 

ALOS-2 の解析手順と異なるのは主に以下の 2 点である。 １点目はピクセルごとに精

密な画像位置合わせを行う点である。 ALOS-2 のような SAR 衛星はほぼ真空中を重力

のみによって飛行しており, masterと slave画像内の同ピクセルの位置ずれは微小かつ

規則的である。そのため, 衛星により取得された SAR 画像における位置ずれは二次曲

面のような比較的空滑らかで単純なパターンで近似可能である。一方, 航空機により取
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得した SAR 画像は, これほど規則的で単純な位置ずれの空間分布を示さない。

Pi-SAR-L2 は高度 13km と低高度を飛行しているため風の影響もあり, 進行方向の飛

行速度が不規則に変化するため, 画像中にアジマス方向に直交してコヒーレンスが極

端に低い領域が縞状に発生する(Fig. 2.4.3)(村上・他, 2018)。 また, 航空機は進行方向

と直交する面内でも振動するため, 画像中の range 方向にも不規則に見かけ状の地面

の遠ざかりや近づきの領域が同心円状に現れ, あたかも火山における膨張や収縮性の

変動のように振る舞う。これらはすべて, 1 回目と 2 回目の観測における同一点の同定

を困難にし, 衛星と同様の単純な位置合わせではアジマス方向の位置ずれが最大で±5

ピクセル残ることが指摘されている(村上・他, 2019)。このままではコヒーレンスが著

しく低く(最大でも 0.1 程度)なってしまうため, ピクセルごとのずれ量をより複雑な関

数でフィッティング・補間し, より高精度な位置合わせを行う必要がある。 そこで村

上・他 (2019)は, ピクセルごとの位置ずれ量を推定したのちに, 3 次の B-spline 関数で

補間した。 詳細な位置合わせ後はシーン全体にわたって coherence の向上が見られた。 

2 点目は, 長周期の位相差パターンを除去するために, 空間的なハイパスフィルターを

適用した点である。硫黄山のシグナルの空間波長が 500m 程度であったため, これより

長い空間波長の位相差パターンを除去した(Fig. 2.4.4)。 水準測量からは SAR で見られ

る変動よりも空間波長の長い隆起の存在が指摘されているが(九州大学, 2019), 今回は

この変動については Pi-SAR-L2 データからは議論しない。 

 

2.4.3 ３次元変位場および 2.5 次元変位場の推定方法 

 3次元変位場の推定は, 以下の式で示す重みつき最小自乗法により, ピクセル

ごとに行った(Wright et al., 2004)。 

 

𝒖 =  −( 𝑷𝑇Σ𝑹
−1𝑷 )

−1
𝑷𝑇Σ𝑹

−1𝑹    ・・・(2.1) 

 

ここで, u は変位 3 成分, P は各干渉画像の視線方向の単位ベクトル, R は各干渉画像の

視線方向変位, Σ𝑹
−1はインバージョンの際の各干渉画像の重みを表す。 一般的には, 

decorrelation(干渉性の低下)による位相分散と大気擾乱成分による位相分散の和を以

て, あるピクセルにおける位相分散とみなすことが多い(例えば, Gonzalez et al., 2011; 

Morishita et al., 2016)。大気擾乱のスケールは一般的に数 km スケールであるのに対

して, 本研究で扱う変動のスケールは 500m 以下と空間スケールが有意に異なるため, 

今回の解析では大気擾乱成分の影響は無視できるとみなし, 位相分散の評価に含めな

い。 decorrelation は, 5×5 ピクセルの小さなウィンドウ内で計算するため, その中で
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の位相変化が十分に滑らかな空間変化を示すならば, 正確な coherence 推定ができる。

しかし, 今回対象とする変動は小スケールかつ位相の空間勾配が大きく, 変動のピーク

周辺では空間的な相関性が低下するため , coherence は過小に見積もられる。 

decorrelation による位相分散を重みにして 3 次元推定を試みたが, 変動中心に近づく

ほど, ばらつきが大きく, ノイジーな空間分布の 3 次元変位場が得られた。 今回は変動

の空間スケールが小さいため, ピクセルごとの厳密な decorrelation は考慮せず, どの

ピクセルも同程度の decorrelation を受けていると仮定し, 各干渉画像の無変動領域で

計算した位相分散の逆数をシーン全体の重みとした(例えば, Jung et al., 2011; Hu et 

al., 2012)。３次元変位場推定に用いたALOS-2およびPi-SAR-L2データの諸元はTable 

2.2 に示した通りである。 

 2.5次元変位場の推定には, Fujiwara et al. (2000)の手法を用いた。これは, 東

向き観測と西向き観測の干渉画像の2つの視線ベクトルの作る平面内における2次元の

変位分布を推定する手法である。 あるピクセルにおける視線方向変位のベクトルは準

東西成分(Uqe)と準上下成分(Uqz)に分けられ, 以下のように表される。 

 

(
𝑈𝑞𝑒

𝑈𝑞𝑧
) = (

𝑛𝑞𝑒
1 𝑛𝑞𝑧

1

𝑛𝑞𝑒
2 𝑛𝑞𝑧

2 )

−1

(
𝑈𝐿𝑂𝑆

1

𝑈𝐿𝑂𝑆
2 )    ・・・(2.2) 

 

ここで, 𝑛𝑞𝑒
𝑖 および𝑛𝑞𝑧

1 は, それぞれ, i 番目の干渉画像の視線方向ベクトルの準東西・準

上下成分を, 𝑈𝐿𝑂𝑆
𝑖 は i 番目の干渉画像の視線方向変位を表す。 右辺の行列要素は全て干

渉画像と視線方向の単位ベクトルから与えられる観測値であるから, 準東西・準上下成

分は, 式(2.2)に示した通り, 一意に推定される。 なお, 2.5 次元解析に用いた干渉画像

の諸元は Table 2.2 に示した通りである。 

 

2.5  干渉解析および 3 次元変位場推定の結果 

2.5.1  3 次元変位場解析に用いる干渉画像の解析結果 

Fig. 2.5.1(a)-(e)に, 2014 年 8 月から 2016 年 8 月までの ALOS-2 および

Pi-SAR-L2 データの干渉解析結果を示す。いずれも硫黄山の中心火口を中心に , 数

100m 程度のごく小規模な空間スケールで衛星に近づく変動を示す。その変動量は最大

でも 6 cm 程度である。東・西・北などの様々な方向から見て, すべての干渉ペアが衛

星に近づくセンスを示すため, 地滑り性の変動ではなく, 明らかに膨張性の地盤変動で

ある。 Fig. 2.5.1(f)-(j)に, 2016年8月から2017年9月までのALOS-2およびPi-SAR-L2
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データの干渉解析結果を示す。こちらも Fig. 2.6.1 同様に膨張性の変動を示しており, 

局所的な膨張が依然継続していることがわかる。なお, ALOS-2 の２軌道の干渉ペアは, 

2014-2016 年のペアよりも干渉性が良好である。これは, 大気擾乱の影響が小さい, ま

たは期間が1年間と短いため temporal decorrelationの影響が小さいためであると考え

られる。 Fig. 2.5.1(k), (l)に, 2017 年 9 月から 2018 年 4 月の噴火前までの期間におけ

るALOS-2データの干渉解析結果を示す。いずれの軌道からも, これまでの期間と同様, 

硫黄山を中心に衛星への近づきが見え, 依然膨張が継続していることがわかる。 

 

2.5.2 2014 年から 2018 年噴火直前までの 3 次元および 2.5 次元変位場 

上述した ALOS-2 と Pi-SAR-L2 の 5 つの軌道から得た干渉画像を用いて, 

2014 年 8 月-2016 年 8 月および 2016 年 8 月 - 2017 年 9 月における 3 次元変位場を推

定した。また, 比較のために ALOS-2 のデータのみを用いて同期間の 2.5 次元変位場も

推定した。 2017 年 9 月から 2018 年 4 月までは Pi-SAR-L2 の観測が行われていない

ため, この期間は ALOS-2 データのみから 2.5 次元変位場を推定した。これらの 3 つの

期間の 3 次元および 2.5 次元変位場の比較から, 膨張性地盤変動の時間・空間発展を追

跡した。 

 

2.5.2.1 2014 年 8 月 − 2016 年 8 月 

 Fig. 2.6.1(a)-(c)は, 2014 年 8 月から 2016 年 8 月までにおいて推定された 3

次元変位場を示す。 変位 3 成分とも硫黄山の噴気孔群を中心にほぼ軸対象の膨張のパ

ターンを示しており, 球状圧力源や penny-shaped crack などの単純な力源モデルで表

せそうな空間分布に見える。 膨張の空間スケールは 400 m 程度であり, これは圧力源

の深さがごく浅いことを示唆する。青木・荒木(2016)は, 2014 年 8 月から 2015 年 12

月までの ALOS-2 データに対して Mogi モデルと penny-shaped crack モデルをフィッ

ティングし, 深さ数 100m 程度のごく浅部に最適解を求めており, 本研究で求めた地盤

変動の圧力源も同程度の深さに求まると推測される。 変位 3 成分の推定誤差は上下・

東西成分で0.6 cm, 南北成分で0.9 cm程度であり, シグナルの振幅が上下成分で最大9 

cm, 水平成分で最大 4 cm であることを考慮すると, SN比が大きく, 精度の高い 3次元

変位場が得られたといえる。 Fig. 2.6.1(d), (e)は同期間における 2.5 次元変位場であり, 

準上下・準東西成分は, 3 次元変位場の上下・東西成分とほぼ同じ膨張パターンを示し

ている。 ただし, この準上下・東西成分は 2 枚の干渉画像のみから推定されたため, 5

枚の干渉画像から推定された3次元変位場に比べて, シグナル以外の領域のノイズの影

響をより強く受けている。 そのため, とくに準東西成分は, 3 次元変位の東西成分のそ
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れにくらべて位相分散が大きくなっており, 誤差低減の観点からも航空機 SAR と衛星

SAR データを併用することは有効であるといえる。 

 

2.5.2.2 2016 年 8 月 − 2017 年 9 月 

 Fig. 2.6.2 は, 2016 年 8 月から 2017 年 9 月までにおいて推定された 3 次元変

位場を示す。変動の空間スケールは 3 成分ともやはり 400 m 程度であり、 2014-2016

年とほぼ変わらないため, 主な膨張源の深さは 2014 年から 2017 年まで一定であると

考えられる。変動全体の空間パターンは 3 成分とも, 2014-2016 年と大きくは変わらな

いが, 最大隆起位置(膨張のピーク)は 2014-2016 年のそれとは明らかに異なる。 ピー

ク位置は, 2014-2016 年には 噴気孔 B のごく近傍にあり, 隆起コンターの同心円のほ

ぼ中心に位置していたが, 2016-2017 年には南に約 70 m 移動しており, 2018 年 4 月 19

日噴火の火口列のごく近傍に位置している。このような膨張ピークの火口方向への移動

は, 箱根火山 2015 年噴火前の地盤変動においても見られた現象である(Kobayashi et 

al., 2018)。東西成分と南北成分についても, 2016-2017 年の隆起中心の両端に局所的に

変位が集中している箇所が認められ, 東西と南北に開く膨張性のパターンを示してい

る。ただし, 水平成分は軸対称なパターンではなく, 強い非対称性を示しており, 東西

成分では西向き変位が, 南北成分では南向き変位が卓越している。 

以上より, 2016-2017年の隆起中心の直下には, 変動全体の膨張パターンを生

み出す膨張源とは別に, より浅い部分に高圧部分が形成されており, これが局所的(空

間スケールが約 100 m)かつ軸非対称な膨張パターンを生み出していると推測される。 

 

2.5.2.3 2017 年 9 月 – 2018 年 4 月 

Fig. 2.6.3 は 2017 年 9 月から 2018 年 4 月 10 日までにおいて推定された 2.5

次元変位場である。膨張の空間パターンの時間変化を確かめるために, 2016-2017 年の

準上下成分と準東西成分も並べて示した。2016-2017 年の 2.5 次元変位と比べると, 推

定された準上下・準東西成分の SN 比はやや悪いが, 膨張の空間パターンや空間スケー

ルはおおむね変わっていないように見える。隆起量は最大で 5 cm, 水平変動量は最大

で 3 cm 程度である。2016-2017 年の膨張中心の位置に経度方向の線(Fig. 2.6.3 中の黒

点線)をひき, 延長すると, 2017-2018 年の膨張ピークの位置と重なることから, この期

間におけるピーク位置の南北方向の移動は認められない。2017 年 9 月から 2018 年 4

月 19日噴火の直前までのALOS-2データをより詳細にみると, 両軌道の干渉画像とも, 

膨張の空間パターンに大きな変化は認められない。 
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2.6 力源モデルの推定 

これまでの観測結果をまとめると, 2014-2016 年の膨張と 2016-2017 年の膨

張のおおまかな空間スケールや変動全体の空間パターンが似ていることから, 同一の

膨張源がある一定の深さで 2014 年から 2017 年まで継続して膨張していたと考えられ

る。さらに, 2016-2017 年には, その膨張源より浅部に別の高圧部分が形成されたと考

えられる。そこで, まず 2014-2016 年の変位 3 成分を用いてモデル推定を行い, 最適モ

デルを 2016-2017 年の変動に対して適用した。その結果, 2014-2016 年の膨張中心の南

側に見られるごく局所的な膨張パターンのみが残り, その膨張のピークがより明瞭に

なった。 

 

 

2.6.1 2014 年 8 月—2016 年 8 月 

2014-2016 年の膨張パターンが比較的軸対称に近いことから, 球状圧力源

(Mogi モデル: Mogi, 1958), prolate 状の楕円体圧力源(Yang モデル: Yang et al., 1988), 

および sill 状の開口クラック(Okada モデル: Okada, 1985)を仮定してモデル推定を行

った。モデル推定には, Geodetic Bayesian Inversion Software(GBIS; Bagnardi and 

Hooper, 2018)を用いた。GBIS では, MCMC 法(Markov Chain Monte Carlo)が採用さ

れており, あるパラメータの値の範囲内で最適解を効率的に探索することが可能であ

る。 

Fig. 2.6.4 は 2014-2016 年における観測値とモデルによる計算結果の比較を

示す。Yang モデル, Mogi モデルおよび Okada モデルにより推定された体積変化量は

それぞれ 5.9×103 m3, 4.3×103 m3および 4.0×103 m3となり, 深さは 100-150 m 程度

のごく浅所となった。 この期間における平均の体積変化速度に換算すると, Yang モデ

ルで 246 m3/months, Mogi モデルで 175 m3/months, Okada モデルで 167 m3/months

程度である。全モデルとも上下成分はよく再現できているが, 水平成分のフィッティン

グはOkadaモデルが最も悪く, 全体の計算残差もYangモデルが最も小さく, Okadaモ

デルが最も大きい (2.3)。 しかし, このときの Yang モデルおよび Mogi モデルの圧力

変化量は, 以下に示す通り, 非現実的なものとなる。 

ある形状の圧力源の壁面における圧力変化量ΔP は以下のように表せる。 

 

∆𝑃 =  
∆𝑉

𝑉 𝛽𝑐
   ・・・(2.3) 
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ここで, ΔV は体積変化量, V は初期体積, cは圧力源の圧縮率である。なお, 圧縮率は

圧力源形状と母岩の剛性率μに依存し, prolate 状の場合, 

 

𝛽𝑐 =
1

𝜇
   ・・・(2.4) 

 

とかける(Amoruso and Crescentini, 2009)。 推定されたΔP/μ =ΔP 𝛽𝑐=0.94 と, 火

山浅部や地熱地帯の一般的な剛性率: 0.1-1.0 GPa を仮定すると, ΔP = 94-940 MPa と

なり, 非現実的である。  

一方, 球状圧力源の場合, 圧縮率は 

 

𝛽𝑐 =
3

4

1

𝜇
   ・・・(2.5) 

 

と書ける (Amoruso and Crescentini, 2009)。 Mogiモデルの適用条件である r/d<0.2 (r

は半径, d は中心深さ)より, 最大半径を 20m とすると, V = 3.4×105 m3となる。 剛性

率を 0.1-1.0 GPa と仮定すると, 𝛽𝑐 = 7.5×10-9 -10-10 Pa-1となる。 また, ΔV = 4,290 

m3であるから, ΔP = 17-170 MPa となり, 引っ張り強度(~10 MPa)を有に越えてしま

う。よって, 今回は, prolate 状および球状圧力源を物理的に非現実的なモデルと見なし, 

棄却した。 

 次に, 同様の見積もりをクラック状の圧力源においても行った。開口クラッ

クの圧力変化量 ∆𝑃𝑐 は近似的に以下のように表せる(Gudmundsson, 1990); 

 

∆𝑃 =  
𝜇 ∆𝑢

𝐿(1 − ν)
   ・・・(2.6) 

 

ここで, μは剛性率, Δu は平均開口量, L はクラックの平均長さ, νはポアソン比であ

る。モデルフィッティングの結果より, Δu = 1.3 m, L = 64 m( = (95+32)/2 )とする。

さらに μ =0.1-1.0 GPa, ν = 0.25 と仮定すると, ∆𝑃 = 2.7 − 27 MPa となる。 熱水

変質岩の引っ張り強度が 1-10 MPa 程度であることを考慮すると(Kumar et al., 2011), 

剛性率が 0.1 GPaのごく軟らかい母岩であるときに, ∆𝑃 は 2.7 MPaとなり, 現実的な

値となる。以上の通り, 開口クラックのほうが現実的な力源モデルであると考えられる

が, 依然モデルと観測値の間の残差が大きい。これは, 均質媒質を仮定したことに起因
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すると考えられる。硫黄山から 1 km ほど離れた国民宿舎の温泉ボーリングコアによる

と, 深さ 20-40 m おきに軟岩と堅岩の互層になっている (Fig. 2.6.5a; 鍵山 1994)。ま

た, 硫黄山の南側 100 m 地点の気象庁のボーリングコアより, 表層 15 m は韓国岳の山

体崩壊物や小林軽石などの軟弱層で構成されている(Fig. 2.6.5b; 下司・小林, 2017)。 硫

黄山山頂付近では, この軟弱層の上に比高 50m 程度の熱水変質や風化した溶岩流の層

が乗っており, その下に韓国岳の崩壊堆積物と小林軽石, そして軟岩と堅岩の互層とつ

づくことが予想される。Fialko (2001)は, 単純な 2 層の水平構造(上の層が軟弱地盤)の

中で水平クラックが開口した際, 地表変位の水平成分/上下成分比は, 均質の場合にく

らべて, 大きくなることを指摘している。 Amoruso et al. (2007)も, 深さ方向に剛性率

が大きくなる 7 層の不均質媒質を仮定し, ほぼ同様の結論を得ている。 以上より, この

ような不均質構造の影響をうけたシル状のクラック開口による地表変位を, 均質媒質

を仮定してインバージョンすると, あたかも球状や上下に伸びた楕円体状のモデルが

最適解として推定されることは十分にあり得る。 

 

2.6.2 2016 年 8 月—2017 年 9 月 

 次に, 2014-2016 年において推定されたクラックモデルを 2016-2017 年の 3

次元変位に適用した。前述した通り, クラックのジオメトリーと位置は固定し, 開口量

のみを未知数として推定した。なお, この推定の際, 変動の南端にある局所的な膨張の

影響をさけるために, この膨張による変位が顕著な領域内に含まれるピクセルはモデ

ル推定から除外した。Fig. 2.6.6 は 2016-2017 年における 3 次元変位場の観測値と計算

値の比較を示す。変動の南端にある局所的な膨張パターン以外は, このクラックにより

十分近似されている。推定された開口量は 1.0 m, 体積変化量は 3.1×103 m3となった。

この 13 ヶ月間における平均の体積変化速度は 238 m3/months であり, 2014-2016 年よ

りも 1.4 倍大きくなった。このクラックの南端には 3 成分とも残差の大きな箇所が残っ

ており, 局所的な膨張のパターンがより明瞭になり, やはり別の高圧部分による膨張の

変動パターンであることがよりはっきりと認識できる。この局所的な膨張に対して

Mogi モデルを適用すると, 深さ 40 m とほぼ地表付近に求まった。この際, 上下方向の

線歪みは 0.1 m / 40 m = 2.5×10-3となるため, この局所的な膨張は単純な微小弾性変

形ではなく, 有限変形または塑性変形の可能性が高い。 

 

2.6.3 2017 年 9 月—2018 年 4 月 

 最後に, 2017年 9月から 2018年 4月の噴火直前までの 2.5次元変位に対して

も, 同様にクラックモデルを適用した。2016-2017 年の場合と全く同様の手順で開口量
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のみを推定した。その結果, 開口量が 0.5 m のとき, 変動の南部を除いた全体の観測値

を最もよく説明できた(Fig. 2.6.7)。このとき, 体積変化量は 1.5×103 m3となり, この

期間の平均体積変化速度は 214 m3/month と推定された。これは 2014-2016 年の 1.4

倍, 2016-2017 年と同程度の値である。 

 以上より, 2014 年 8 月から 2018 年 4 月の噴火直前までの約 3 年 8 ヶ月間に

おける膨張体積の合計は 8600 m3程度であり, 平均膨張速度は 195 m3/months 程度と

なる。ただし, これは 1-2 年間という比較的長い時間スケールにおけるレートである。 

 

2.7 ALOS-2 データから推定した視線方向変位の時系列 

ここでは, ALOS-2 のデータのみに着目し, 2014 年から 2018 年 4 月までにお

ける 1 ヶ月単位での詳細な変動の時系列を見ていく。 Fig.2.7.2 は, 各パスにおける

NSBAS 解析から得られた変位時系列を表す。 2014-2016 年の膨張中心(Fig. 2.7.1a 中

の赤点)と 2016-2017 年の膨張中心(Fig. 2.7.1a 中の青丸)ともに, 膨張と収縮を繰り返

しながら, 全体としては右肩上がりの膨張傾向を示している。2017 年 4-5 月ころに着

目すると, 2016-2017年の膨張中心の累積変動量(Fig. 2.7.1b中の青点)が, 2014-2016年

の膨張中心の累積変動量(Fig. 2.7.1e 中の赤点)を越えている。 その後は両者ともほぼ

同じ速度で膨張し, 2016-2017 年の膨張中心のほうが大きな変動量を保って噴火に至っ

ている(Fig. 2.7.1c; Fig. 2.7.2c および d)。すなわち, 変動南部の局所的な膨張はこの時

期に加速し, 顕著になったと考えられる。 

この変動速度の逆転は, ちょうど 2017 年 4 月 26 日の土砂噴出イベントの時

期に当たる(Fig. 2.7.2c および d 中の黒点線)。 この土砂噴出は噴気孔 A で発生してお

り, これは, 局所的な膨張の中心から 30 m 程度のごく近傍に位置する。また, 地熱活動

の活発な面積(50℃以上を示す表面温度の面積)もこの時期までに 2016 年 8 月時点の約

5 倍にまで増加しており, その領域のほとんどがこの局所膨張の中心付近に集中してい

る。さらに, 2017 年 4 月 22 日から地震活動も活発化し, 同年 4 月 25 日には山上がり

の傾斜変動も観測された(気象庁, 2017)。 これより, 流体が浅部に上昇し, 間隙流体圧

を増加させたことで, この局所的な膨張は発生したと考えられる。 

 噴火直前の約3ヶ月間では, 膨張性変動の急激な加速(1.5-2.5 cm/month)が見

られるが(Fig. 2.7.2c および d), これは 2017 年の土砂噴出時と 2016 年の群発地震や地

熱活動の活発化時に見られた変動とほぼ同程度の速度である。 すなわち, 噴火直前に

膨張が加速した箱根火山2015年噴火の例とは異なり, 硫黄山2018年噴火の場合は, 変

動速度を追跡するだけでは噴火開始の時期にあたりをつけることは極めて困難であっ

たと考えられる。 このように熱異常や群発地震を伴う地盤膨張の間欠的な加速は, 硫
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黄山だけではなくこれまで多くの火山で報告がある。 例えば, 口永良部島火山や十勝

岳では間欠的な地震活動の活発化と地盤膨張の加速, それに同期した地下の消磁など

が観測されている (橋本・他, 2010; Kanda et al., 2010; 斎藤・他, 2015)。  

 

2.8   議論 

2.8.1 3 次元変位場の時空間発展の解釈 

3 次元変位場のモデリング結果より, 地下 150m より浅い部分では以下のよ

うなシナリオで圧力変化が進行し, 噴火に至ったと考えられる。 まず, 2014 年 8 月か

ら 2016 年 8 月の間には, 深さ 150m のクラック状の領域内でより深部からの流体供給

に伴い増圧が始まった。水平クラックの開口に伴いクラックの南端に応力集中し, クラ

ック南端から地表に向かって鉛直方向に亀裂が形成・伸展し, 流体のあらたな通路が確

保されたと考えられる。 または, クラック南端にあたる位置では, 1970 年代に多くの

噴気孔が存在していたことも考慮すると, クラック南端にはあらかじめ高浸透率領域

があった可能性もある。 2016 年から 2017 年には, クラック南端から上昇した流体が

地表付近のやや浸透率の低い層でトラップされ間隙流体圧が高まり, ごく局所的な膨

張を発生させた。これに伴い, 流体の一部は地表にゆっくりと漏れだし, 地熱域の拡大

や新たな噴気孔の形成などに寄与した。 そして, 2017 年から 2018 年 4 月 19 日噴火ま

では, 同様に, 継続する深部からの流体供給により, クラックとごく浅部の膨張も継続

し, 膨張部分のわずか 30 m ほど東側で硫黄山南東火口群を形成し, 水蒸気噴火に至っ

たと考えられる(Fig. 2.8.1)。 

 

2.8.2 2016-2017 年の局所的な膨張への塑性変形の寄与 

2.6.2でも言及したように, 2017年以降顕在化した変動南部のソースは地表付

近のごく浅い位置に定置し, その歪みは微小とは言いがたいため(>10-3), この膨張は単

純な微小弾性変形ではない近似しきれない可能性が高い。 この膨張の発生している箇

所の近傍では, 2017年 3月に南西側で直径約 1 m, 深さ 70 cmほどの熱水湧出孔が形成

され, 2017 年 4 月 19 日には新たな噴気孔(H)が形成されており, 翌週の 4 月 26 日には

土砂噴出により直径 1.5 m の噴気孔(A)が新たに形成されている(東京大学地震研究所, 

2017)。 このように, 地表付近では空洞や亀裂が多くできており, 流体の浅部への貫入

に伴い, 膨張するクラックソースの上部では亀裂密度が増していると推察される。 こ

れらより, この局所的な膨張の地点では明らかに塑性変形が進行しており, 噴気活動の

拡大などは地下浅部で fracturing が進行したことにより, 流体の新たな通路が形成さ

れたと考えることができるであろう。 
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さらに, 2016-2017年の水平成分に見られた, 強い非対称の空間パターンも塑

性変形の可能性を示唆している。Holohan et al. (2017)は, 個別要素法による数値計算

から, fracturing の進行した地下浅部の媒質では, 非対称性の強い地盤変動パターンが

容易に形成されうることを示しており, 今回硫黄山で観測された非対称な変動のパタ

ーンもやはり, fracturing の進行した媒質中における塑性変形を反映していると解釈す

るのが自然であろう。 

 

2.8.3 隆起ピーク位置と火口形成位置の関係 

箱根火山 2015 年噴火では, 噴火時期が近づくにつれて, 膨張センスの視線方

向変位の中心部(おおよそ隆起のピークに相当)が南に移動する様子が捉えられており, 

噴火はその膨張中心のごく近傍で発生した(Kobayashi et al., 2018)。 この過程は流体

の浅部への移動過程を反映していると考えられ, このような空間パターンの時間変化

を追跡することが, 噴火位置の推定に有効であると考えられている(Kobayashi et al., 

2018)。これは, 硫黄山 2018 年噴火にも当てはまるといえるだろう。 

   一方で, Peltier et al. (2009)は, 上記の二例とは逆の現象を報告している。White 

Island 火山では, 1967 年から 2008 年の長期間にわたって, 水準観測により水蒸気噴火

もしくはマグマ水蒸気噴火前後の隆起・沈降過程が観測されている。 彼らは, 噴火前

の隆起中心と噴火位置は必ずしも近くないと指摘しており, 箱根や硫黄山の例とは異

なるように感じられるかもしれない。 ただし, 彼らの観測頻度は 3-4 ヶ月おきである

ため, 仮に箱根 2015年噴火や硫黄山 2017年土砂噴出のような 1-2ヶ月程度もしくは 1

日程度のごく短期間の内に隆起中心が噴火地点近傍まで移動していたとしても水準測

量では検出でなかった可能性は大いにある。 

 では, なぜ 4 月 19 日噴火は山体中央部にある噴気孔群からではなく, わざわ

ざ新たな火口を形成して発生したのか? これは箱根火山 2015 年噴火でも見られた現象

だが, Kobayashi et al. (2018)ではこの原因について明確には言及されていない。 地盤

変動の有無に関わらず, 噴火ごとに火口が移動する現象は多くの火山において普遍的

に見られるが (例えば, 草津本白根山 2018 年噴火や御嶽山 1979-2007 年と 2014 年噴

火など), やはりその理由は定かではない。 ここでは, 一つの可能性として, 火道閉塞

(sealing)を考えてみることとする。 これは, 様々な化学的要因により, 火道内の浸透率

が低下する現象である。 要因としては, 例えば, シリカなどの鉱物を溶質として含む熱

水から温度低下や pH 変化, 沸騰に伴う過飽和化などが原因で固体鉱物が析出する, 熱

水との化学反応により母岩が膨潤性のある粘土鉱物に変化する, または, 硫黄に富む火

山ガスの凝結による単体硫黄の析出, 単体硫黄の粘性変化などが挙げられる (例えば, 
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Hurst et al., 1991; Christenson et al., 2010; Mayer et al., 2016; Heap et al., 2017; 

Heap et al., 2019)。 こうした浸透率の低下は, 水蒸気噴火につながる増圧を引き起こ

しうる要因として, 多くの火山でその関与が指摘されている(例えば, Chrstenson et al., 

2010; de Moor et al., 2016a; de Moor et al., 2016b; Tanaka et al., 2017; Stix and de 

Moor , 2018; Tanaka et al., 2018; Kobayashi et al., 2018)。 例えば, Christenson et al. 

(2010)は, 火山ガスと母岩の化学反応の数値計算により, 硫黄を含む鉱物が析出しそれ

らが火道内の空隙を seal するために, 1 週間というごく短期間で浸透率が数桁減少しう

ることを示している。 また地盤変動観測の立場から, 箱根火山では, 2015 年噴火直前

の 1ヶ月間における浅部膨張の加速の原因として急激に sealingが進行した可能性が指

摘されている (Kobayashi et al., 2018)。  

硫黄山 2018 年噴火においても, sealing に伴う増圧・加熱を仮定すると, 噴

火直前1-2ヶ月間の熱映像, 地震, GNSS, SARおよび全磁力観測データの変化の傾向が

統一的に説明できる可能性がある。 2018 年 3 月までは山体中央部の噴気孔群(A-E)か

らの放熱が盛んであったのに対して, 同年 3月から 4月にかけて急激に温度が低下して

噴火を迎えた (気象庁, 2018)。 一方で, 2017年 4月以降に膨張が加速した南側では, 地

熱活動が2018年1月ころから盛んになり, 4月の噴火まで温度上昇が継続した (気象庁, 

2018)。 さらに, 硫黄山を挟む短基線の GNSS(1 km 以下)基線や SAR データからは, 3

月から4月の噴火まで急激な膨張の加速が見られており, 同時期に地震の積算エネルギ

ーも急激に増加している (気象庁, 2018)。 これらの観測事実から, 以下のようなシナ

リオが考えられる。 2018 年 3 月頃から中央の噴気孔群でなんらかの機構(例えば, 熱

供給に伴う沸騰の進行によるスケーリングの加速など)で sealing が急激に形成され, 

噴気火道内の浸透率が減少したことで火口温度が低下した。 しかし, 深部からクラッ

ク内への流体供給は続いたため中央の噴気孔群直下の増圧が加速し, この噴気孔群を

中心に地盤変動や地震活動の活発化を引き起こした。 この際, 深部から上昇してきた

流体はクラック南端に形成された経路を通って変動全体の南側の局所的な膨張域付近

に移動し, 漏れだしたため, 周辺の地熱活動が活発になってきたと考えられる。 ただし, 

その経路の浸透率は中央の噴気孔群に比べてそれほど大きくなかったため, 深部から

の流体供給に耐えきれず, 爆発的な噴火に至ったというシナリオが, 定性的ではあるが

一つの可能性として挙げられる。 こうしたシナリオの可能性を定量的に検討するため

には, 噴気の放熱率や質量などを定量化し, 地下の流体の流動モデルを構築する必要が

あるだろう。 

 

2.8.4 膨張の発生メカニズム 
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硫黄山直下 200mに推定されたクラック状の膨張源は, 2014年 8月から 2018

年 4 月 19 日の噴火まで一貫して膨張し続けている。モデリングの節では, 膨張が①圧

力変化に伴うと仮定したが, 体積変化量の小ささを考慮すれば(<10,000 m3), ②熱膨張

の効果も無視できない可能性がある(例えば, Bonafede, 1990; Kobayashi et al., 2018)。

また, ①のより詳しい説明とし, 深部から上昇してくる熱水の減圧沸騰に伴う膨張が挙

げられる。これは, Tsukamoto et al. (2018)で提唱された膨張のメカニズムである。彼

女らは, MT 観測から深さ 200 から 700m に低比抵抗体を推定し, これをスメクタイト

に代表されるような粘土鉱物の析出した層だと解釈した。 この層が不透水層として機

能するため, その直下で間隙圧が高まり, 水準測量から推定された膨張源(硫黄山直下

700 m)が発生していると考えられている (Tsukamoto et al., 2018)。InSAR で検出さ

れた深さ 150m に位置する膨張源は, この不透水層の最上部に位置する。水の熱力学的

状態の検討から, 深さ700mから上昇した熱水が不透水層の亀裂密度の高い部分を抜け

たあたりで気化し, 体積が急激に増加したため, InSAR で観測された浅部の膨張が発生

したと解釈された (Tsukamoto et al., 2018)。 

 まず, ②の熱膨張の効果を検討する。流体の圧縮性を無視した場合, クラック

内流体の熱膨張に必要な温度変化量ΔT は簡易的に以下のように表される。  

 

∆𝑇 =  
∆𝑉

𝑉𝑡𝛼𝑓
 ・・・(2.7) 

 

ここで V はクラック内の流体体積, ΔV は膨張体積, αfは流体の熱膨張係数である。

仮に, クラックの厚さ h を 10 m とすると, Vt = L * W * h = 95 * 32 * 10 = 30400 m3と

なる。ΔV = 8600 m3, αt = 10-3 K-1 (液相水における一般的な値)とすると, ΔT = 

282 ℃となる。母岩密度を 2000 kg/m3, 水の密度を 1000 kg/m3とすると, クラック深

さ(150m)における静水圧は 1.5 MPa となり, この圧力での水の沸点は 198 ℃となる。 

仮に, 50℃の液相(湧水温度を参照; 鍵山・他, 2017)が加熱されるとすると, 液相として

は 150℃ほどしか加熱されない。 これに伴う膨張体積は 4570 m3ほどであり, 残りの

4030 m3は液相から気相への相転移による膨張およびそれに引き続く気相の熱膨張に

よって賄われると考えられる。このクラック周辺が 200℃程度であると, これより深い

所はさらに高温であることが予想される。 しかし, このクラックの下に深さ方向に 500 

m の厚さにわたり存在すると考えられているスメクタイト層が 200℃以下でのみ安定

であることを考慮すると, これより浅部に位置するクラック周辺の温度が 200℃もある

とは考えにくい。 温度上昇により熱膨張が発生しているとしても, やはり, その効果だ
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けでは観測された膨張量は説明できない。  地下の温度変化に対して感度のある地磁気

観測の結果は, 2017年 2月 27日から 2018年 2月 25日まで一貫して消磁傾向を示して

おり, 熱消磁による変化だと考えられている(気象庁, 2019b)。 消磁源は硫黄山直下約

200m に推定されており, これは SAR データから推定された膨張源とほぼ同じ深さで

ある。 以上より, 浅部のクラックの膨張には温度上昇に伴う熱膨張の効果も一部含ま

れるものの, 支配的な要因ではないと考えられる。 

 このクラック状圧力源は比抵抗分布から推定された不透水層の上に存在して

いるため, 一般的に圧力が溜まりにくいと考えられる水理構造のもとで推定された圧

力源であり, どのようなメカニズムで増圧が進行するのか興味深い。 こうした浸透率

構造の不均質を考慮した上で, Tsukamoto et al. (2018)で示された, 上昇する熱水の減

圧沸騰に伴う膨張の効果を検討するためには, 例えば, 熱・質量の移動を解くことの可

能な熱水流動数値計算などを用いることにより, クラック内の温度・圧力・相状態の時

間変化を検討する必要がある。 
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Table 2.1  Acquisition information of Pi-SAR-L2 data. 

Orbit name Acquisition time Heading *1  

(deg.) 

Looking  

(R/L) 

Incident angle *2 

 (deg.) 

EW 2014/08/07 -59 L 51 

EW 2016/08/04 -59 L 51 

EW 2017/09/06 -59 L 51 

NS 2014/08/07 21 L 51 

NS 2016/08/04 21 L 51 

NS 2017/09/06 21 L 51 

SN 2014/08/07 28 L 51 

SN 2016/08/04 28 L 51 

SN 2017/09/06 28 L 51 

*1: Heading angle is defined as anti-clockwise angle from north (e.g., north: 0 

degree, east: 270 degree). 

*2: Incident angles are defined at Iwo-yama volcano. 
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Table 2.2  Interferograms used for 3-D deformation estimate 

Orbit Time period Radar 

3-D deformation estimate 

EW 7 Aug. 2014 – 4 Aug. 2016 Pi-SAR-L2 

EW 4 Aug. 2016 — 6 Sep. 2017 Pi-SAR-L2 

NS 7 Aug. 2014 – 4 Aug. 2016 Pi-SAR-L2 

NS 4 Aug. 2016 - 6 Sep. 2017 Pi-SAR-L2 

SN 7 Aug. 2014 – 4 Aug. 2016 Pi-SAR-L2 

SN 4 Aug. 2016 - 6 Sep. 2017 Pi-SAR-L2 

131-260 30 Sep. 2014 – 19 Jul. 2016 PALSAR-2 

131-260 19 Jul. 2016 – 10 Oct. 2017 PALSAR-2 

23-2790 9 Feb. 2015 – 8 Aug. 2016 PALSAR-2 

23-2790 8 Aug. 2016 – 18 Sep. 2017 PALSAR-2 

2.5-D deformation estimate 

131-260 10 Oct. 2017 – 10 Apr. 2018 PALSAR-2 

23-2970 18 Sep. 2017 - 16 Apr. 2018 PALSAR-2 
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Table 2.3     Parameters of best-fit source model (2014-2016) 

Parameters Sill Sphere Ellipsoid 

RMSE [cm]  *1 1.1 0.91 0.86 

Latitude  [deg] 31.946425 *2 31.9468 31.946837 

Longitude  [deg]  130.852959 *2 130.8529 130.853127 

Depth  [m] 149 [-7/+4] *2 117 [-5/+5] 106 [-7/+5] 

Length  [m] 95 [-22/+17] - - 

Width  [m] 32 [-2/+20] - - 

Major axis a  [m] - - 15 [-3/+5] 

b / a  [m/m] *3 - - 0.66 [-0.06/+0.10] 

Dip  [deg] *4 0 (fixed) - 63 [-6/+9] 

Strike  [deg] *5 0 (fixed) - 236 [-14/+12] 

Opening  [m] 1.3 [-0.6/+0.2] - - 

P /   [Pa/Pa] *6 - - 0.94 [-0.61/+0.60] 

Volume change 

[m3] 

3,952 4,290  

[-459/+388] 

5,903 

Estimate error shows 2.5 and 97.5 % percel. 

1: RMSE is root mean square error, which is defined as: √∑ (𝑶𝒃𝒔(𝒊)−𝑪𝒂𝒍(𝒊))𝟐𝑵
𝒊

𝑵
 where 

Obs is observation value, Cal is calculation value, i is pixel index, and N is number 

of pixels used for the calculation. 

2: ratio of minor axis b to major axis a. 

3: Position of the horizontal crack corresponds to its south-west corner. 

4: Dip angle  is defined as  = 0° if the ellipsoid is horizontally dipping and  = 

90° if vertically standing. 

5: Strike angle  is defined as  = 0 °(north), 90° (east), 180° (south), 270° 

(west). 

6: P /  corresponds to ratio of pressure change (P) to host rock rigidity (). 
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Fig. 2.2.1  Map around Iwo-yama volcano. (a) Map of Kirishima Volcano Group. A red star shows location of Iwo-yama. 

An inset rectangle indicates a local region corresponding to the region of (b). Interval of elevation contour is 100 m. (b) 

Close view around Iwo-yama. Interval of elevation contour is 10 m.
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Fig. 2.4.1 Relationship between temporal and spatial baseline of (a) path 

131 and (b) path 23. White circles indicate time epochs of dat acquisition.  

Red and blue lines indicate connections between two acquisitions.  
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Fig. 2.4.2 Flight paths of Pi-SAR-L2 (EW, NS and SN) for observing 

Kirishima volcano. 

  

霧島

霧島

霧島
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Fig. 2.4.3 An example of coherence map of Iwo-yama volcano, observed 

from the EW orbit between 2014 and 2017. Some incoherent fringes 

perpendicular to azimuth direction can be seen. White-colored areas indicate 

area with high coherence.  
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Fig. 2.4.4  An example of an improved interferogram before and after the 

low-pass filtering.  The filter was applied to the fine-coregistorated 

interferogram.  This example shows the interferogram observed from the 

NS orbit between 2014 and 2016.
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Fig. 2.5.1  Interferograms generated from Pi-SAR-L2 (a, b, c, f, g and h) and ALOS-2 data (d, e, i, j, k and l). (a-e) and 

(f-j) indicate the interferograms used to estimate 3-D deformation, spanning between 2014 – 2016 and between 2016 – 

2017, respectively. (k) and (l) indicate the interferograms used to estimate 2.5-D deformation, spanning between 2017 – 

2018. Displacements in line-of-sight directions (dLOS) in minus show ground movement toward the SAR platforms.
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Fig. 2.6.1  (a)-(c) 3-D displacement field between 2014 – 2016. Inflation 

center is located over fumarolic area within an edifice of iwoyama. (d), (e) 

2.5-D displacement field between 2014 - 2016. 
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Fig. 2.6.2  3-D displacement field between 2016 – 2017. Inflation peak is 

localized in south edge of the deformation contour, which is close to eruptive 

vents formed on the 19 Apr. 2018 eruption. 
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Fig. 2.6.3  Comparison between 2.5-D displacement fields between 2016 – 

2017 and 2017-2018. Horizontal dashed line corresponds to the location of 

inflation peak between 2016-2017.  
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Fig. 2.6.4  Comparison between observed (a-c) and modeled 3-D 

displacement field, including a sill-like horizontal crack source (d-f), a 

point-approximated spherical source (g-i) and a dipping prolate spheroidal 

source (j-l) during 2014-2016. 
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Fig. 2.6.5  (a) Drilling core at 1km west of Iwoyama. Drilling depth is 400 m. 

There are alternately soft (軟石) and solid rock faces. (b) Drilling core at 300 

m south of Iwoyama. Drilling depth is only 15 m. A1-A3 correspond to 

deposit of edifice collapse of Mt. Karakuni-dake. A4-A6 correspond to deposit 

of ash and block from Mt. Karakuni-dake. A7 corresponds to deposit of 

Kobayashi pumice. 
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Fig. 2.6.6  Comparison between observed (a-c) and modeled displacement 

using a sill-like horizontal crack source (d-f) during 2016-2017. (g)-(i) show 

residual between the observed and modeled displacement. Rectangles show 

geometry of the optimal crack source estimated from the 3-D displacement 

data between 2014-2016. 
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Fig. 2.6.7  Comparison between observed (a-b) and modeled displacement 

using a sill-like horizontal crack source (c, d) during 2017-2018. (e) and (f) 

show residual between the observed and modeled displacement. Rectangles 

show geometry of the optimal crack source estimated from the 2.5-D 

displacement data between 2017-2018. 
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Fig. 2.7.1  Migration of inflation peak. Spatial distribution of uplift or quasi 

uplift between (a) 2014-2016, (b) 2016-2017 and (c) 2017-2018 around the 

eruptive vent formed on 19 April 2018. Line 1 and Line 2 indicate location of 

the inflation peaks during 2014-2016 and 2016-2018. White arrows indicate 

migration distance between inflation peak during 2014-2016 (red points) and 

2016-2018 (blue points). White circles indicate fumarolic vent “A”, which is 

the vent of mud eruption on 26 April 2017. Black solid and dashed ellipsoids 

indicate the eruptive vents generated in the 2018 eruption and the 1768 

eruption, respectively. Rectangles indicate geometry of modeled horizontal 

crack.  
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Fig. 2.7.2  Cumulative line-of-sight displacement (dLOS) observed from (a) 

path 131 and (b) path 23. Symbols shown in (a) and (b), such as the 

rectangles, indicate the same ones as in Fig. 2.7.1.  (c) and (d) corresopond 

to the dLOS time series of (a) and (b) at the uplift peak during 2014-2016 

(the red circle) and that during 2016-2017 (the blue circle).  Solid, dashed 

and dotted lines indicate timing of the phreatic eruption on 19 April 2018, 

the timing of the mud eruption from the fumarolic vent “A” on 26 April 2017, 

and acquisition date of the Pi-SAR-L2 data. Around the day of the mud 

eruption, dLOS speed at the inflation peak during 2016-2018 exceeded (c) or 

reached (d) that at the inflation peak during 2014-2016. 
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Fig. 2.8.1  Schematic illustration of pre-eruptive process at a shallow depth. 

Solid arrows indicate displacement on ground surface. Dashed arrows show 

subsurface fluid migration. Black and red colors indicate events before and 

after the mud emission in April 2017, respectively.  The blue ellipsoid 

corresponds to the pressurized crack.  The red circle corresponds to the local 

inflation source. 
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第 3 章  水蒸気噴火後の緩和過程の測地学的研究 

(御嶽山 2014 年噴火後の山体収縮と噴気活動との定量的な関係) 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
本章の内容は, 以下の雑誌論文の内容に基づいている。なお, 1 は成田(2017, 修士論文)と博士過

程 1 年次に行った追加解析・議論の成果をまとめたものである。 

1. Narita S, Murakami M (2018) Shallow hydrothermal reservoir inferred from 
post-eruptive deflation at Ontake Volcano as revealed by PALSAR-2 InSAR. Earth 
Planets Space 70:191. doi: 10.1186/s40623-018-0966-6 

2. Narita S, Murakami M, Tanaka R (2019) Quantitative relationship between plume 
discharge and two deflation sources after the 2014 phreatic eruption at Ontake volcano, 
Japan. Earth Planets Space 71:145. doi: 10.1186/s40623-019-1124-5 
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3.1		水蒸気噴火後の減圧過程の地球物理学的研究	

第 2 章では,	噴火の準備過程で進行する地下浅部の増圧に焦点をあててきた。	

しかし,このように,	噴火前数年の時間スケールで進行する地下浅部の増圧を捉えた観

測事例は依然ごく少ない。	一方で,	水蒸気噴火後の挙動に関する観測事例は比較的多

く存在する。	このとき,	水蒸気噴火後の挙動は大きく二パターンに分類できる	

(Figure	3.1.1)。	すなわち,	(1)	噴火後数年以内にマグマ噴火へと移行する場合と,	

(2)	マグマ噴火に移行せずに単発の水蒸気噴火として終わる場合である。	(1)は多くの

火山でマグマ噴火の直前に普遍的に見られる現象であり,	マグマ上昇に伴い,	地下水

に対する急激な熱供給率の増加により発生すると考えられており,	この場合の水蒸気

噴火はマグマ噴火の前兆現象の一部であるという考え方もできる。	事例としては,	例

えば,	十勝岳、1926,	1962,	1988 年噴火(石塚ほか,	2010),	北海道駒ヶ岳 1942 年噴火	

(勝井ほか,	1989),	White	Island火山1967-2008年噴火	(例えば,	Peltier	et	al.,	2009),	

St.Helens 火山 1980 年噴火(例えば,	Thomas	et	al.,	1982),	雲仙火山 1990-1995 年噴

火(Nakada	et	al.,	1999),	霧島新燃岳 2011 年噴火	(福岡管区気象台・鹿児島地方気象

台,	2013),	Turrialba 火山 2014-2015 年噴火(de	Moor	et	al.,	2016a),	Poas 火山

2006-2016 年噴火(de	Moor	et	al.,	2016b),	Agung	2017 年噴火(Albino	et	al.,	2019)

などが挙げられる。	(2)に関してはいくつかの火山で地球物理学的・地球化学的観測の

報告事例があるが,	まだまだ事例が少なく,	(1)のパターンほど詳細な研究はなされて

いない。	また,	(2)は噴火後の山体の圧力状態の違いに着目することで,	さらに 2 パタ

ーンに細分化できる	(Figure	3.1.1)。		一つ目(2.1)は,	噴火後も山体膨張や火口近傍

の隆起が継続し,	そのまま変動が高止まりになる,	不可逆的な変動パターンである。		

これは,	長期間の火口近傍観測や InSAR 観測の継続に伴い,	近年報告例が増えてきて

いる。	例えば,	北海道駒ヶ岳 2000 年噴火(Iwashita	et	al.,	2005),	口永良部島

2004-2014 年(斎藤ほか,	2015),	硫黄島 2015-2016 年噴火	(Ueda	et	al.,	2018),	箱根

火山 2015 年噴火(Kobayashi	et	al.,	2018;	Doke	et	al.,	2018),	霧島硫黄山 2018 年

噴火(本稿第 2 章),	White	Island 火山 2016 年噴火(Hamling,	2017)などが挙げられる。	

二つ目(2.2)は,	噴火と同時に減圧に転じ,	次の噴火まで数年から数十年の間隔を示す

パターンである。(2.2)に関する地球物理的研究も少ないながらいくつかの火山で報告

例があり,	例えば,	駒ヶ岳 1996,	1998 年噴火(森ほか,	1997;	Jousset	et	al.,	2000),	

kiska 島 1990 年(Lu	et	al.,	2002),	九重山 1995 年(e.g.,	橋本ほか,	2002;	Nakaboh	et	

al.,	2003),	硫黄島 2002,	2012 年噴火(e.g.,	Ueda	et	al.,	2018),	Tongariro 火山 2012

年(e.g.,	Hamling	et	al.,	2016;	Miller	et	al.,	2018),	御嶽山 2014 年(Murase	et	al.,	

2016;	Narita	and	Murakami,	2018),	White	Island 火山 1970-2008 年(e.g.,	Peltier	et	

al.,	2009)などが挙げられる。	特に,	九重山では,1995 年の水蒸気噴火以降継続して

いた山体収縮が 2012 年には膨張に転じており(例えば,	森ほか,	2019),	これは,	2002

年時点で地磁気観測からも予想されていた時間推移に当てはまる(橋本ほか,	2002)。	
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このように,	噴火直後から減圧に伴う収縮性の変動が数年から数十年継続したのち膨

張に転じるという九重山の一連の過程は,	(2.2)タイプの挙動を示す火山の一つのモデ

ルケースであり,	他の火山でも将来十分に起こりうると考えられている	(例えば,	

Hamling	et	al.,	2016)。	 	

また,	(2.2)の事例の多くに共通する特徴としては,	噴火後も継続的な噴気活

動を伴う点が挙げられる。	そのため,	沈降の原因は流体放出による山体浅部の帯水層

や熱水溜まりの減圧であると解釈されることが多い(e.g.,	Lu	et	al.,	2002;	Nakaboh	et	

al.,	2003)。ただし,収縮する浅部の熱水溜まりだけで噴気の質量を全て賄っていると

は限らない。	例えば,	九重山では 1995 年の水蒸気噴火後に火口直下 600m の浅部に収

縮源が推定されており,	山体収縮は最大数 GW の大規模な噴気放出と時間的に同期して

いることから流体放出に伴う噴気活動であることが示唆されている	(Nakaboh	et	al.,	

2003)。ただし,	全磁力観測により示唆される冷却帯磁から推定される浅部からの放熱

量だけでは,	地表で観測される噴気の放熱量を説明できないことから,	より深部のマ

グマ溜まりからマグマ性流体の供給が寄与していることが指摘されている(橋本ほか,	

2002)。	さらに,	噴気中の水の同位体分析からは,	噴気中には深部のマグマに由来する

水が 30-40%程度混入していると解釈されている(平林ほか,	1996)。New	Zealand の

Tongariro 火山では,	2012 年の水蒸気噴火後に InSAR から深さ 500m の浅部に,	GNSS デ

ータからは深さ 2.5km にそれぞれ収縮源が推定されている(Hamling	et	al.,	2016)。	さ

らに,	噴火後には高温噴気(〜400℃)の活発な放出が継続していることから	(Global	

Volcanism	Program	2014),	これらの収縮源からの流体放出との関連が疑われる。		

こうした観測事実から,	噴火後に収縮性の地盤変動と噴気活動を伴う火山で

は,	噴気として放出される質量が,	浅部の収縮源から放出される質量とより深部から

供給される質量の足し合わせによって表現できる可能性がある。	しかし,	先行研究で

はそこまで踏み込んだ質量バランスの推定は行われていない。	Miller	et	al.	(2018)

は,	2012 年噴火後の New	Zealand	Tongariro 火山を対象として,	2014 年から 2016 年

12 月まで 4 回の繰り返し重力観測と InSAR 観測データの解析から,	正味の重力増加と

沈降を見いだした。	さらにこれらのデータの同時インバージョンから,	重力増加のソ

ースが沈降ソースよりも浅部に位置することを推定し,	収縮源から浅部への流体の移

動・蓄積が進行していると結論づけた。	 ただし,	九重山とは異なり,	この間の噴気質

量の時間変化は評価されていない。	Nakaboh	et	al.	(2003)は,	浅部の流体溜まりの減

圧を反映していると見られる収縮源の体積変化量から期待される質量放出量と,	火口

から放出された流体質量を比較することにより,	より深部からの質量供給が必要であ

ることを指摘している。	ただし,	彼らの議論では,	体積変化量を質量変化量に換算す

る際に,	暗に非圧縮流体を仮定しているが,	火山の熱水系では気相や気液 2 相などの

圧縮性流体に富む可能性が否定できない。	この場合,	体積変化量から見積もられる質

量変化量は,	非圧縮性流体の場合に比べて,	数桁程度大きくなることが予測されるた
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め	(Grant	and	Sorey	1979;	Segall,	2010;	Juncu	et	al.,	2019),	流体の相状態の検

討無しに非圧縮性流体を仮定することはオーダーで質量バランスの推定を誤る可能性

をはらんでいる。	

一方,	地熱地帯では,	地熱流体の汲み上げ質量と再注入される流体質量が観

測量として得られ,	これらの差分により地熱貯留層が収縮する。これに伴い地表では水

準測量やInSAR,	GNSSなどの測地観測によって沈降が観測されるため,	測地学的な力源

モデリングを通じて収縮源の体積変化量や形状,	深さなどのソースパラメータの推定

が行われている	(例えば,	Segall	1985;	Mossop	and	Segall,	1997;	Keiding	et	al,	2010;	

Ali	et	al.,	2016;	Barbour	et	al.,	2016;	Juncu	et	al.,	2017)。	すなわち,	収縮体

積とそれに相当する質量流出量の両者が既知であるため,	収縮する地熱貯留層の熱力

学的な状態(流体密度と圧縮率)の推定が可能となり,	こうした推定は近年地熱掘削現

場で盛んに行われている	(例えば,	Hreinsdóttir	et	al.,	2014;	Juncu	et	al.,	2017;	

Juncu	et	al.,	2019;	Receveur	et	al.,	2019)。	例えば,	Juncu	et	al.	(2019)は,流

体の汲み上げに伴って収縮する地熱貯留層を対象として,	貯留層からの流体汲み上げ

量,	貯留層への還元水の再注入量などの質量バランスの情報と InSAR や GNSS などの測

地観測から推定された貯留層の収縮源のソースパラメータを組み合わせることで,	貯

留層全体の体積弾性率などの力学量や気液比などの熱力学量の推定を試みている。	

活動的な火山においては,	このような質量バランスや地殻変動源内の物性の

推定はマグマ噴火を対象として行われてきたが(例えば,	Mastin	et	al.,	2009;	Voight	

et	al.,	2010;	Kozono	et	al.,	2013;	Kilbride	et	al.,	2016;	Delgado	et	al.,	2019),	

水蒸気噴火が頻繁に発生する場ではほとんど行われていない。		本研究の対象である御

嶽山(中央日本)では,	九重山1995年噴火やTongariro火山 2012年噴火の事例と同様に,	

2014 年の水蒸気噴火後に山体浅部(深さ 0.5	km)および深部(深さ	3-6	km)の収縮と活発

な噴気活動が継続しており,	収縮源からの流体放出と噴気活動との関連性が疑われて

いる	(Narita	and	Murakami,	2018)。			

	 	



 57 

3.2		御嶽山	

3.2.1		噴火史の概要	

御嶽山(標高 3067	m)は長野―岐阜県境に位置する成層火山であり,	活火山と

しては富士山に次いで日本で 2 番目に高い火山である。	山体は主に安山岩質〜デイサ

イト質で構成される。	基盤岩類は標高 1700	m まで確認されており,	火山噴出物の厚さ

は最大 1300	m 程度である	(山田・小林,	1988)。山体は南北 4km に台形に伸びるような

形状をしており,	南部には埋没カルデラを有する。	御嶽山の主な活動時期は,	古期(約

75-42 万年前)と新期(9-2 万年前)の２つに分けられる(Figure	3.2.1)。	古期火山体は

玄武岩質-安山岩質で構成され,	現在の山体よりやや大きい成層火山(被覆面積:	80	

km2)であり,	その上から新期山体が覆っている。	新期の活動は大量のデイサイト-流紋

岩質テフラの放出によって特徴付けられる。	まず,	継母岳火山群のデイサイト-流紋岩

質軽石の放出に伴って古期山体の中央部にカルデラが形成された。	引き続く継母岳の

活動やその北側に位置する摩利支天火山群の安山岩質火砕物の噴出によりカルデラは

埋め立てられた。		摩利支天火山群の活動により,	山頂部分南北 4km に渡り成層火山群

が重なり合う現在の御嶽山の地形が形成された。	最後の大規模なマグマ噴火は,	従来

まで,	約 2 万 3 千年前の三ノ池溶岩の流出であるとされてきた(山田・小林,	1988)。		

	 しかし,	近年の詳細な地質調査により,	過去 1 万年以内に少なくとも 11 回の

水蒸気噴火と 4 回のマグマ噴火の痕跡が認められたことから,	従来考えられていたよ

りも高頻度で噴火が発生していたと推定されている(例えば,	鈴木ほか,	2010)。	さら

に,	歴史時代には 1979,	1991,	2007,	2014 年の４回噴火しており,	すべて水蒸気噴火

である。	歴史時代の噴火は,	山体南部の開析谷である地獄谷	(Figure	3.2.2)において

発生しており,	地獄谷では 17 世紀頃から活発な熱水湧出や噴気活動も認められる(及

川,	2008)。	1991 年噴火と 2007 年噴火は VEI=0(Volcanic	Explosive	Index;	Newhall	and	

Self,	1982)のごく小規模な噴火であった。	1979 年噴火と 2014 年噴火はともに,	VEI=2

と他の噴火よりも大きく,	その噴火強度(=	噴出率)はマグマ噴火と遜色ない。	1979 年

噴火および 2014 年噴火の噴出率は 100	m3/sec 以上となり,	ブルカノ式噴火にもひけを

とらない爆発性(噴出率:	100-10,000	m3/sec)を有していたことがわかる	(中道・青山,	

2016)。		とくに,	2014 年噴火では死者・行方不明者が 60 余名にも達し,	戦後最悪の

火山災害となり,	噴火規模の割には社会的被害が大きかったことで知られている	

(Yamaoka	et	al.,	2016)。	以下では,	主に 1979,	2007 および 2014 年噴火の特徴と地

球物理学的・地球化学的観測から得られた描像について簡潔に触れる。		

	

3.2.2		1979 年噴火の概要	

1979 年噴火は,	1979 年 10 月 28 日午前 5 時 20 分頃に発生したと推定されてお

り,	噴火は14-15時頃に最盛期をむかえ,	翌29日にはほぼ白色噴煙だけとなった(気象

研究所,	1984)。	噴出物に新鮮なマグマ片は認められず,	熱水変質鉱物やカオリナイ
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ト・モンモリロナイトなどの比較的低温環境下で産出する粘土鉱物が主体であった	(小

坂,	1983)。	噴出量は最近の再推定により 190 万トン程度と見積もられており,	これは

2014 年噴火の噴出物量の 1.6-2.1 倍である	(Takarada	et	al.,	2016)。	噴出物は熱水

変質岩や粘土鉱物が主体であり,	新鮮なマグマの放出は認められなかったため,	水蒸

気噴火であったとされている	(小坂,	1983)。		

この噴火は有史で記録の残る最初の噴火であり,	それまで御嶽山は「死火山」

であると見なされていたため,	この時代には御嶽山の火山活動の監視を目的とした観

測網はなかった。	物理観測としては,	火口から 22km 以上離れたいくつかの遠望観測点

の地震記録しかない。	これらの記録によれば,	噴火に先行する現象としては,	噴火一

年前の 1978 年 5 月から御嶽山南麓の王滝村直下で活発化した地震活動や,	噴火当日の

午前5時 20分頃から5-10分に渡って継続した火山性微動が報告されているのみである

(気象研究所,	1984)。		

地球化学的観測からは,	噴火直後は 90℃と沸点程度の比較的低温ガスの放出

が確認され,	噴火 2年後には一時的に 150℃ほどのやや高温のガス放出が観測されたが,	

硫黄同位体分析から推定されたガスの平衡温度は噴火直後の 255℃から 200℃へと低下

していた。	この観測事実は,	噴火後のガスからの定常的な熱供給により火道のごく地

表付近の水が沸騰し,	一時的に乾いた過熱状態になったことを反映していると解釈さ

れた(小坂,	1983)。	また,	噴火後の時間経過とともに SO2-rich なガスから H2S-rich

なガスへと変化した(小坂,	1983)。	こうしたガス観測結果やマグマ上昇を示唆するよ

うな地震活動が見られなかったことを併せると,	マグマから分離した高温ガスのみが

上昇し,	浅所に存在したモンモリロナイトなどの粘土鉱物により形成された泥漿溜ま

りを刺激し,	水蒸気噴火に至ったと解釈された	(小坂,	1983)。	1991 年噴火も 1979 年

噴火と同様に噴火前に群発地震が発生したが,	噴火規模はごく小さく,	詳細な研究は

なされていない。	

	

3.2.3		地球物理観測により捉えられた 2007 年噴火およびダイク貫入	

2007 年噴火は,	2007 年 3 月後半に発生したと推定されており,	1979 年火口か

らごく少量の火山灰を噴出した(気象庁,	2007)。	この噴火は,	GNSSや広帯域地震計,	傾

斜計などの近代的な物理観測網が整備されて以降初めて迎えた噴火であり,	噴火 2 ヶ

月前の 2006 年 1 月頃から,	マグマ貫入による明瞭な地殻変動や長周期地震(Long	

Period	event:	LP)と超長周期地震(Very	Long	Period	event:	VLP)を含む群発地震活動

が捉えられた	(Nakamichi	et	al.,	2009;	Takagi	and	Onizawa,	2016)。	10-20	km の

広域の GNSS 基線データからは海抜下 2-7	km にのびるほぼ鉛直のダイクが推定され,	そ

の直上で火山構造性地震(Volcanic	Tectonic	earthquakes:	VT)の群発域が広がってい

る	(Figure	3.2.3)。	山体を囲む短基線(5-10	km)の GNSS データからは,	海抜 0	m 付近

(山頂直下	3	km)の比較的浅部に球状圧力源が,	さらに山頂付近のGNSSキャンペーン観
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測からは山頂直下 1	km のごく浅部に球状圧力源が別々に推定されており,	これらは山

体浅部の熱水系の増圧に伴う膨張であると解釈されている	(Takagi	and	Onizawa,	

2016)。	広帯域地震計により観測された LP や VLP のソースは山頂から深さ 2	km ほどの

浅部に推定されており,これらは貫入マグマからの熱供給や脱ガスにより,	帯水層が急

激に沸騰・膨張したことで発生したと解釈されている	(Nakamichi	et	al.,	2009)。	2007

年噴火後は,	79 年火口でわずかな噴気放出が確認できる程度で,	1979 年噴火ほど大規

模な脱ガス活動は認められなかった。		

	

3.2.4		2014 年噴火の描像と噴火後の地盤変動	

2014 年噴火は,	9 月 27 日 11 時 52 分に,	79 年火口列の南西 200-300	m に新た

に形成された火口列から開始した(Figure	3.2.2)。	12 時 40 分には爆発的なフェーズ

が終わり,	白色噴煙放出に移行した	(Sato	et	al.,	2016)。	噴煙高度は最高で火口縁

上 7000	m にまで到達した。	噴出物には新鮮な発泡マグマが認められず,	粘土鉱物や熱

水変質岩片で占められていたため,	水蒸気噴火と判断された(及川ほか,	2015;	Minami	

et	al.,	2016)。	2014 年噴火の特徴として,	噴火に数ヶ月程度先行するような明瞭な

地殻変動とそれに伴う地震活動が 2007 年噴火に比べて極端に少なかった点が挙げられ

る。	まず,	2014 年 8 月末から火山構造性地震(VT 地震:	Volcano	tectonic	earthquakes)

が発生し始め,	9 月 11 日には活動のピークを迎え,	その後一度減少し,	27 日までほぼ

一定レートを保った。	27 日 11 時 40 分から海抜 0	m 付近で再び地震が増え始め,	11 時

45 分にかけて震源が 300-400	m ほど上昇し,	その後海抜 1.5	km 付近まで一気に浅くな

った。	また,	11 時 45 分からは地獄谷から南東 3	km にある田の原観測点で山上がりの

傾斜変動が観測され始め,	11 時 49 分頃から加速し,	噴火に至った。	噴火後の震源は

海抜-3km から 0.5	km ほどに分布している(気象庁,	2019a)。		

地震や地殻変動データの噴火後の再解析からは,	噴火前に山体浅部での増圧

が発生していたことを示唆する結果が示されている。	Terakawa	et	al.	(2016)は,	2014

年 8 月末から噴火直前までに海抜-0.5 から 2	km で発生した VT 地震を用いて震源メカ

ニズムを求め,	広域の応力場から期待されるメカニズムと比較した。	その結果,	噴火

前 1 ヶ月は広域応力場から期待されるメカニズム(横ずれ)から有意にずれており,	こ

れは流体の増圧に伴い正断層型が増加したためと解釈された。また,	GNSS データのス

タッキングにより,	8 月ころから膨張センスの微小な変動が進行していたことが明らか

になり,	その膨張源深さは 2007 年噴火前よりは浅いことも示唆された(Miyaoka	and	

Takagi,	2016)。	さらに,	2014 年噴火直前には地獄谷の南東 10km にある井戸の地下水

位は顕著な火山性の変動を示さず,	2007 年噴火時のように深部にマグマが貫入した形

跡は認められなかった(Koizumi	et	al.,	2016)。	

	 噴火後には噴出物の分析や火山ガス観測などの種々の地球化学的な研究も行

われ,	御嶽山地下の熱水系は 1979 年のそれとそれほど違わず,	安定した熱水系の存在
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が示唆された。	火山ガスの SO2フラックスは噴火翌日 9 月 28 日では 2000	t/d 以上を

示し,	明らかにマグマ性流体の関与を示したが,	噴火後 2 週間で 100	t/d になり,	2015

年 7 月には検出限界以下(＜110	t/d)になった	(Mori	et	al.,	2016)。	一方,	H2S のフ

ラックスは噴火 2 週間後から 2 ヶ月後までに 770	t/d から 300	t/d とゆっくりと減少し

た	(Mori	et	al.,	2016)。	また,	SO2/H2S 比は同期間で 0.31 から 0.093 まで急激に減

少した	(Mori	et	al.,	2016)。	これらの観測事実から,	噴火直後はマグマ性流体の脱

ガスが一時的に卓越したが,	急激に減少して熱水系からのガス放出が卓越するように

なったと解釈された	(Mori	et	al.,	2016)。	噴出物の硫黄同位体分析からは,	マグマ

性流体と水の不均化反応の起こった温度が270-281℃と推定されており,	この温度は噴

出物に含まれたパイライトなどの硫黄性熱水変質鉱物の安定温度(200-300℃)とも整合

している(Ikehata	and	Maruoka,	2016)。	また,	こうした同位体比の特徴や噴出物の鉱

物組み合わせが似ていることから,	1979 年噴火と 2014 年噴火に寄与した熱水系の化学

的な状態はそれほど大きく違わないことも指摘されている	(Ikehata	and	Maruoka,	

2016)。	噴出物の記載岩石学的研究からは,	鉱物組み合わせが斑岩銅鉱床モデルと対比

可能であることが示されており,	長期間に渡り安定・成熟した火山熱水系の存在が示唆

された	(Minami	et	al.,	2016)。	

2014 年 8 月からは ALOS-2 の試験運用が開始され,	8 月 18 日に御嶽山を含む最

初のシーンが撮像されている。しかし,	同軌道の 2 回目の観測は噴火 2 日後の 9 月 29

日であったため,	地震活動が活発化した 8 月末から噴火直前までの間に,	GNSS では捉

えられないような局所的な膨張があったかどうかは不明である。	Terra-SAR-X など海

外の SAR 衛星もこの期間には御嶽山を観測していないため,	御嶽山 2014 年噴火に関し

ては,	箱根火山2015年噴火や霧島硫黄山2018年噴火のように,	噴火前の浅部の増圧過

程を捉えられるだけの十分な測地データは存在しない(Figure	3.2.4)。	ただし,	噴火

後には ALOS-2 の観測がそれなりの頻度(1 年に数回)で行われたため,	噴火後のデータ

解析を通して地下の圧力状態について考察できる。	Narita	and	Murakami	(2018)は噴

火後(2014 年 9 月 28 日から 2017 年 7 月 21 日)の ALOS-2 データの解析から,	地獄谷を

中心とした直径 4	km ほどの局所的な沈降を検出した	(Figure	3.2.5)。	4 つの軌道デ

ータから推定された 3 次元変位場をもとに,	有限要素法を用いて地形を考慮した圧力

源モデル推定を行った	(Figure	3.2.6)。	その結果,	深さ 500	m 程度の浅部にほぼ球状

の収縮源が最適解として推定された(Figure	3.2.7;	Table	3.1)。	なお,	山体を挟む田

の原-落合GNSS基線(以後,	TO基線と呼ぶ)にも噴火後に収縮性の変動は見られるが,	こ

れは浅部の収縮のみでは説明できないため,	より深部の収縮源の寄与が必要であると

指摘されている(Figure	3.2.2)。	この深部の収縮源の候補として,	2007 年噴火時に熱

水系の増圧によると解釈された深さ 1km と 3km の膨張源の位置を仮定して(Figure	

3.2.3b),	それぞれの深さでの収縮による2014年噴火後のGNSSデータの説明を試みた。	

その結果,	深さ 3	km(海抜 0	m)のソースのほうがより GNSS と SAR データの両方を説明
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できた	(Figure	3.2.8)。	この深さは震源移動の出発点であり,	Kato	et	al.(2015)で

は帯水層の存在が指摘されているため,	熱水系の一部がこの深さで減圧していると考

えると地震学的描像とも整合的であるが	(Figure	3.2.9),	依然,	この深部収縮源の深

さの推定には大きな不確定性が残る。		

今度は噴火を挟む期間の ALOS-2 データに着目すると,	2014 年噴火の火口列を

走向とするクラック状火道の開口を示唆するパターンの変動が見られる	(Figure	

3.2.10)。	ここで特筆すべきは,	水蒸気噴火後にほかの火山(例えば,	Tongariro 火山

2012年噴火)で見られたような既存の流体溜まりからの流体放出に伴う顕著な沈降が見

られなかったことである。		一方で,	噴火を挟む期間(2009-2014年)の水準測量からは,	

噴火時の流体放出によるとみられる co-eruptive な沈降が御嶽山東麓の路線で観測さ

れている(Murase	et	al.,	2016)。	この沈降の力源は 2007 年に貫入したとされるダイ

クの直上に位置するシル状の水平クラックであり,	噴火時のクラック閉口はガスや流

体の放出を反映しているとされている	(Murase	et	al.	2016)。	また,	噴火直後から新

火口列における新たな噴気活動が始まっており,	2017 年 7 月時点でも火口縁上の噴気

高度が 500	m を越える日があることから非常に活発な放熱を行っていることがわかる	

(Figure	3.2.11)。	これらの観測事実から,	Narita	and	Murakami	(2018)は,	浅部の収

縮源は噴火時の爆発的な流体放出にそれほど寄与しておらず,	噴火後の減圧や深部か

らの加熱により浅部の熱水が沸騰して噴気として放出されているために,	噴火時には

収縮せずに噴火後から徐々に減圧したというシナリオを提案している。	ただし,	TO 基

線で見える深部の収縮も噴火直後から始まり,	2017 年 7 月時点(2019 年 9 月時点でも同

様)では終息していないため,	噴気活動との関連が疑われる。	しかし,	ALOS-2	InSAR

データが噴火後約 3 年間という比較的長期間であるのに対して,	噴気の放熱率(または

質量放出率)は噴火直後 2 ヶ月間でしか推定されていないため	(寺田,	2014;	橋本・田

中,	2015),	活発な噴気活動と浅部および深部の収縮との定量的な関係についてはこれ

以上詳細な議論はされてこなかった。	噴火後の活発な噴気活動が浅部の収縮源やそれ

より深い部分からの流体放出に支えられている可能性があるという状況は,	九重火山

1995年噴火後やTongariro火山2012年噴火後の状況と酷似している。	そのため,	InSAR

や GNSS データとの比較のために,	2014 年 12 月以降の噴気放出量を新たに推定,	InSAR

や GNSS データと定量的に比較する必要がある。	この比較により,	噴火後の収縮源-噴

気間の流体の質量バランスを議論できる可能性が高い。	
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3.3		第 3 章における研究目的	

第 3 章では,	御嶽山 2014 年噴火後の浅部収縮源,	深部収縮源と火口から放出される

噴気の 3 者間の量的関係を明らかにすることを目的とし,	噴気画像解析から新たに推

定した噴気放水量のデータと先行研究により推定された浅部および深部収縮源の収縮

体積の時系列との比較を行った。	この比較から,	噴気として放出される流体質量の起

源を議論し,	噴気・浅部収縮源・深部収縮源の 3 者間における質量収支の推定を行った。	

また,	地熱地帯で行われているように,	質量収支と収縮体積の関係に基づき,	収縮す

る流体溜まりの熱力学的状態に制約を与えることも試みた。	 	
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3.4		データと手法	

浅部収縮の時系列は Narita	and	Murakami	(2018)で既に解析された InSAR デー

タから,	深部収縮の時系列は気象庁の GNSS 基線長データから,	噴気の放水量の時系列

は噴気の可視画像データをもとに新たに推定した。	これらの時系列データの時間関数

の特徴を比較するために,	2 種類の時間関数を仮定して,	時系列データにフィッティン

グした。	一つ目が指数関数のみ：𝑓! 𝑡 = 𝑎 (1 − 𝑒!!/!),	二つ目が指数関数と一次関数

の組み合わせ：𝑓! 𝑡 = 𝑎 1 − 𝑒!!/! + 𝑐𝑡	である。	ここで,	a は収束値,	t は時間,	τ

は緩和時間,	c は一定の速度を表す。なお,	時間は噴火翌日の 2014 年 9 月 28 日からの

経過日数で表すこととする。	

	

3.4.1	 浅部収縮源の時系列データ	

浅部の収縮源のソースモデルは,	Narita	and	Murakami(2018)において推定さ

れた最適解に拠った。	最適解は火口直下 500	m のほぼ球状の回転楕円体(短軸/長軸比

=0.9)であり(Figure	3.2.7;	Table	3.1),	これ以降は球状として扱うこととする。	収

縮体積は 2014 年 10 月から 2015 年 7 月において 3.5×105	m3と推定されている。	弾性

論の範疇では圧力源の体積変化速度は地表の変位速度に比例するため,	これ以降,	収

縮体積の時間関数が SAR 観測から推定された地表変位の視線方向成分の時間関数と同

じになると仮定できる。	2014 年 10 月から 2015 年 7 月までの収縮体積を,異なる２つ

の衛星軌道:Path126,	 Ascending,	 right	 looking と path20:	 Descending,	 right	

looking(観測軌道の詳細は Table	3.2 を参照)から観測された視線方向変位の時系列

(Figure	3.2.5f)に沿って 2014 年 10 月から 2017 年 7 月まで外挿した。	なお,	視線方

向変位の時系列は,	干渉性が高く変動量の大きい変動中心付近のピクセル(Figure	

3.2.5a,	c 中の黒丸)における値をプロットした。	以下では,	これら 2 つの軌道から推

定した収縮体積の時系列は別々の時間関数として取り扱うこととする。	

	

3.4.2	 深部収縮の時系列データ	

深部の収縮によると考えられる変動は,	田の原-落合 GNSS 基線(以後,	TO 基線

とよぶ)において基線短縮として観測されている(Figure	3.2.2(b))。	 ただし,	これに

はほかの要素(浅部収縮による変動や地震時変位,	テクトニックな定常変動など)が含

まれている可能性が高いため,	これらの要素の影響について検討し,	取り除く。	まず,	

InSAR で検出された浅部収縮源の収縮による基線長変化を取り除く。	 3.4.1 項と同様

に,	浅部収縮による基線長変化の時間関数も視線方向変位の時間関数と同一と仮定す

ることで,	Narita	and	Murakami	(2018)で計算された,	2014 年 10 月から 2015 年 7 月

の期間における浅部収縮による短縮量の計算値を 2017 年 7 月まで外挿して時系列を算

出し,	これを 2014 年 10 月から 2017 年 7 月までの TO 基線データから引いた。	次にテ

クトニックな地震の影響を検討する。	2014-2017 年に御嶽山近傍で発生した地震の中
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でもっとも影響のありそうな地震として,	2017 年 6 月末に御嶽山東麓において発生し

た長野県南部地震(御嶽山南東 10km,	深さ 3.4	km で発生したマグニチュード 5.6 の逆

断層型地震)が挙げられる(名古屋大学,	2017)。	この地震に伴い,	地獄谷の東方約 10km

に位置する三岳 GEONET 点では 1.6	cm の地震時変位が観測されているが(国土地理院,	

2017),	TO 基線にはこれに起因すると見られるような顕著な変動は認められない。	最

後に,	定常変動についてであるが,	2002 年から 2014 年までの間には明瞭な定常的な変

動は確認できない。これは TO 基線が 7	km とごく短い基線であるためであろう(Figure	

3.2.2)。	これらの補正の結果,	TO 基線には約 3 年間で約 1.5	cm の基線短縮がみとめ

られ,	これが浅部の収縮源とは別の深い収縮に起因する変動である(Narita	and	

Murakami,	2018)。		

	

3.4.3		噴気画像データと plume-rise 法	

放水の時系列を得るために,	まず,	噴気中に含まれる水の放熱率を推定し,	

そこから質量放出率(以後,	放水率とよぶ)に換算した。放水率は,	噴火翌日の

2014/09/28 から 2014/11/22 までの 2 ヶ月間においてはすでに推定されている(寺田,	

2014;	橋本・田中,	2015)。	本研究では 2014 年 12 月から 2017 年 3 月までの放水率を

別途推定し,	既存の推定値と結合した。	放熱率の推定には plume-rise 法	(Briggs,	

1969;	Kagiyama,	1981)を用いた。これは,	噴気の画像から噴気の水平流速 u（流速は

風速と等しいと仮定）と噴気形状に関係する係数 C1(	=	h/x
2/3	:	h:基準点からの高さ,	

x:基準点からの水平位置)を推定し,	噴気の放熱率	𝑄!(J/sec)を以下の関係式から推

定する手法である	(Figure	3.4.1)。	

	

𝑄! = 2.6×10!𝑢!𝐶!!・・・(3. 1)	
	

uと C1は,噴気の同一部分の x および h 座標を複数画像に渡って,	追跡することで算出

した。	沸点程度の比較的低温噴気の場合,	放熱率のほとんどは水蒸気の凝結潜熱に由

来するため(Kagiyama,	1981),	𝑄!を水の凝結潜熱で割ることで放水率𝑄!"#(kg/sec)に
換算した。なお,	凝結潜熱は,	火口標高(約2700ｍ)における沸点90℃での値2282	kJ/kg

を仮定した。	地獄谷火口から放出される噴火後の噴気温度は最高でも 100	℃程度と低

温であるため(Mori	et	al.,	2016),	水蒸気の冷却に伴う顕熱の寄与は無視できる。	最

後に,	放水率を時間積分することで,	放水量の積算値を算出した。	

噴気画像のデータは,	気象庁より提供された滝越観測点(Fi.	3.2.2)の可視カ

メラ画像を用いた。	画像は,	2014 年 12 月 1 日から 2017 年 3 月 31 日の期間において,	

毎日 09:55-10:05 と 14:55-15:05 に 10 秒間隔でサンプリングされているが,	天候や噴

気の状態などによって,	全期間中わずか 5.4%	(46 日/852 日)しか plume-rise 法の適用

に適したものがなかった。	なお,	Plume-rise 法を適用するにあたり,	以下の基準を満
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たす画像のみを用いた。	1.	噴気全体が画角に収まっている,	2.	噴気が鉛直ではなく

横に棚引いているように見える,	3.	噴気の形状が山体地形の勾配に沿っていない。	こ

れらの条件に当てはまっていない,	または他の要因により噴気の移動速度を算出でき

ない場合も解析から除外した	(Figure	3.4.2)。		

地獄谷の噴気に対して Plume-rise 法を適用する際には,	以下のような推定誤

差要因が挙げられる;	(1)風速が大きいために噴気が山体の地表面に沿ってしまい,	熱

量を反映していない C1が推定されること,	(2)	噴気の流れる方向の不確定性,(3)	逆転

層の影響による噴気の不規則な挙動	(寺田・井田,	2002),	(4)	大気中の水蒸気の凝結

による噴気への熱供給の影響	(Woods,	1993)。	(1)に関しては,	該当する噴気画像を目

視によりできる限り解析から除外した。	(2)に関しては,	地獄谷を剣が峰越しにほぼ真

東から望む三宅黒沢カメラ点(Figure	3.4.2)のデータもあるため,	滝越カメラ画像と

合わせることで,	原理的には流向を推定可能である。ただし,	三宅黒沢観測点から望む

噴気は剣が峰を越えてきたものであるため,	噴気の終端部分のみが火口縁上にわずか

に見えるだけの日が多い	(Figure	3.4.2)。そのため,	三岳黒沢のカメラ画像は

plume-rise 法の適用には困難と判断し,	今回は滝越カメラの画像のみを用いた。	ただ

し,	この場合,	真の風速は見かけの風速よりも大きくなることが予想される。	これは,	

カメラ画像から推定されるみかけの風速が,	真の風速をカメラ視線方向に直交する面

に投影した成分であるがゆえである。	滝越カメラから地獄谷を望む画像面上(ほぼ東西

-鉛直断面)に投影された風速成分は,	真の風向がこの画像面内から 45°または 60°ず

れている場合,	真の風速の 0.5 倍,	0.7 倍になる。	すなわち,	日によっては,	真の風

速を 2 倍程度は過小見積もりしている可能性がある。	(3)と(4)に関しては,	地獄谷直

上の大気パラメータ(温度,	湿度など)の鉛直プロファイルが分からない限り厳密な評

価は難しく,	今回は検討していない。	
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3.5		浅部収縮,	深部収縮および放水の時系列の比較	

3.5.1	 解析結果	

		 Figure	3.5.1 は浅部収縮源の収縮体積	ΔVs (t)と放水量の時系列	Qout (t)および

それらの最適な時間関数	ΔLd (t)を表す。	積算の収縮体積は path	126・20 どちらのパ

スでも大きな違いはなく,	約 2 年 10 ヶ月でおおよそ 7×105	m3である。	積算の放水量

は同期間で約 1.3×1010	kg	(1300 万トン)となり,	放熱量に直すと 3×1013	kJ 程度であ

る(凝結潜熱 2.3	MJ/kg を仮定)。また,	この放水量を他の火山の事例と比較すると,	九

重山 1995 年噴火後約 3 年間における噴気放水量(1500 万トン)と同程度(中坊ほか,	

2002),	三宅島2000年噴火後の4年間における白色噴煙の放水量(8700万トン)の約 1/5

程度となる(福井,	2005)。	Figure	3.5.2 は,	深部収縮のみを反映した,	補正後の TO

基線長時系列とその最適な時間関数を表す。	推定された時間関数の最適解は,	Table	

3.3 に示す通りである。	3 者すべての時系列が単調増加かつ時間とともに減衰する時間

変化を示す。	ただし,	ΔVs (t)の時間関数は明らかに Qout (t)およびΔLd (t)のそれとは異

なる特徴を示す。 すなわち, 浅部収縮の時系列は指数関数のみでよく近似されるのに

対して,	深部収縮による基線短縮と放水の時系列は単一の指数関数ではなく,	指数関

数と一次関数の組み合わせでなければ説明できない	(Table	3.3)。	また,	これらの指

数関数項の緩和時間τをみても,	ΔVs (t)で 379-641 日,	Qout (t)で 47 日,	ΔLd (t)で 20-41

日と明らかに後者 2 つの時間関数のほうが速く減衰している。	さらに,	Qout (t)と Ld (t)
の時間関数を重ねてプロットしてみると,	両者の時間関数は酷似しており(Figure	

3.5.3),	噴火直後 50 日までの速い減衰とその後の一定速度部分の振幅の比率が同程度

であることがわかる。	これらの観測事実より,	火口からの噴気放出過程は,	深部の収

縮となんらかの物理的な関係があることが疑われる。		

	

3.5.2		緩和時間の乖離の原因	

前述したように,	浅部収縮の比較的遅い減衰(379-641 日)と,	深部収縮と放水

の速い減衰（〜50 日）のように,	時系列データ間で指数関数項の緩和時間が大きく異

なる。	ここでは,	これらの緩和時間のの原因を,	浅部収縮源の収縮とそれに対応する

質量変化の関係に着目して検討する。	浅部の収縮が火口への水の放出によって引き起

こされていると仮定すると,	流出質量(∆𝑚)とそれに相当する収縮体積(∆𝑉)との関係

は,	以下の式で表される(Rivalta	and	Segall,	2008;	Segall,	2010);	

	

∆𝑚 =  𝜌 ∆𝑉 1 +
𝛽!
𝛽!

  ・・・(3. 2)	

	

ここで,	𝜌は収縮源内の流体密度,	𝛽!は流体の圧縮率,	𝛽!は収縮源の圧縮率である。	簡
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単化のために,	浅部収縮源から流出する流体は火道内を上昇する間に側方へ浸透や拡

散などせずに,	その全質量が火口に到達すると仮定する。	また,	𝛽!は数年程度の時間

スケールでは時間的に一定と仮定する。	(3.2)式において,	流体密度𝜌や流体圧縮率𝛽!
の時間変化が無視できる場合(ケース①),	∆𝑚の時間関数は∆𝑉の時間関数のみに支配

される。	この場合,	仮に噴気のほとんどが浅部収縮源に由来するならば,	両者の時間

関数は同期するはずであるが,	御嶽山 2014 年噴火後の場合は明らかに同期しておらず,	

減衰の時定数も大きく異なる。	よって,	この場合,	浅部収縮と放水の緩和時間の乖離

の原因は,	浅部収縮源以外のソースからの流体放出が支配的であり,	それが放水の時

間関数に強く反映されていることによると解釈できる。	一方,	密度と圧縮率の時間変

化が無視できない場合(ケース②),	∆𝑚の時間関数は∆𝑉だけでなく𝜌と𝛽!の時間関数に

も依存する。	減圧の最中に密度と圧縮率が変化する要因として,	単相の場合は減圧に

伴う密度・圧縮率の変化のみが,	気液 2 相の場合はそれに加えて,	減圧に伴う沸騰の効

果も挙げられる。	とくに,	気液 2 相状態は水の相状態の中でも最大の圧縮性を示し	

(Grant	and	Sorey,	1979),	密度・圧縮率の時間変化に最も大きな影響を与えると考え

られる。	そこで,	減圧する気液 2 相の流体溜まりを仮定し,	熱力学パラメータの様々

な値の組み合わせを用いて密度・圧縮率の時間変化を評価することで,	∆𝑚の時間関数

を計算した	(詳しい計算過程は Appendix	Text	S1 を参照)。	その結果,	∆𝑚の緩和時間

が∆𝑉の緩和時間よりも短くなる場合があるが(Appendix の Figure	S1 を参照),	今回の

計算パラメータの範囲では,	放水の緩和時間（〜50 日）には及ばない。	よって,	①・

②のいずれの場合であっても,	この緩和時間の乖離は,	SAR 観測から推定された浅部収

縮源以外のソースからの流体放出が,	火口からの放水量のほとんどを賄っていること

を強く示唆する。		
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3.6		噴気-浅部収縮源-深部収縮源間における質量収支の推定	

3.6.1		仮定と手法	

深部収縮を反映した TO 基線の基線長変化の時間関数と火口からの放水の時系

列がよい相関を示しており,	ほぼ同一の緩和時間を有しているという観測事実から,	

より深部の放水の供給源の最有力候補として,	TO 基線の変化を引き起こしている深部

収縮源が挙げられる。	この収縮源の深さ,	水平位置,	圧力源形状を時間的に一定であ

ると仮定すると,	弾性論の範囲では基線長変化量は収縮源の体積変化量に比例するた

め,	TO 基線の時系列ΔLd (t)は深部収縮源の収縮体積の時系列ΔVd (t)とみなせる。	ここ

で再び,	(3.2)式から深部収縮に対応する質量流出量 Qd (t)に変換し,	Qout (t)と比較する

必要がある。 ただし, 浅部収縮源の場合とは異なり, ソース深さや形状を制約するため

の測地データの不足のため, これらの一意な推定は困難であり, 結果として, 温度圧力

に依存する水の熱力学的パラメータ(密度や圧縮率など)や圧力源圧縮率は不確定性が

大きく制約できない。 すなわち, (3.2)式中のΔV (ΔVd (t)が相当)以外のパラメータがす

べて未知となる。 よって, これ以降は簡単化のために, 流体密度, 流体圧縮率は時間的

に一定であると仮定する。 この仮定のもとでは, Qd (t) ((3.2)式中のΔm に相当)はΔVd 

(t)のみに比例する, すなわち ΔLd (t)の時間関数と同一となる。 同様に, 浅部の収縮源

を占める流体の密度および圧縮率も時間的に一定と仮定すると, 浅部収縮源から放出

される流体質量 𝑄! 𝑡 の時間関数は, ΔVd (t)の時間関数と同一となる。	

以上のように,	浅部・深部の収縮源ともに火口への流体放出に伴い減圧してい

ると仮定すると,	単純な質量収支の系が以下のように表される(Figure	3.6.1)。	

	

𝑄!"# 𝑡 = 𝑄! 𝑡 + 𝑄! 𝑡   ・・・(3. 3)	
	

これらの時間関数はすべて既知であるため,	𝑄!"#(𝑡)中に𝑄!(𝑡)および𝑄!(𝑡)がどの程度

の割合で含まれているのかを推定できる。観測量であるΔVs (t)とΔLd (t)を用いると, (3.	
3)式は以下のように書き下せる。	

	

𝑄!"# 𝑡 =  𝐴! ∆𝑉! 𝑡 +  𝐴! ∆𝐿! 𝑡                                                                  

                           =  𝐴!  𝑎! 1 − 𝑒!
!
!! +  𝐴!  𝑎! 1 − 𝑒!

!
!! + 𝑐𝑡   ・・・(3. 4) 

	

ここで,	A は質量へと変換する比例係数を,	𝑎,	𝜏,	𝑐はそれぞれ収束値,	緩和時間,	速

度を,	添字 1,	2 はそれぞれ浅部収縮源,	深部収縮源を表す。すなわち,	右辺第一項は

浅部収縮源から放出された質量の寄与(𝑄!)を,	第二項は深部収縮源から放出された質

量の寄与(𝑄!)を表す。	なお,	A1,	A2 は密度・圧縮率などを含み,	時間的に一定である。
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A1 および A2 のみを未知数として,	最小二乗法を用いた関数フィッティングによりこれ

らの最適解を推定し,	最終的に𝑄! 𝑡 および𝑄! 𝑡 の最適値を求めた。		

	

3.6.2		質量収支の推定結果	

	 Figure	3.6.2は,	𝑄! 𝑡 および𝑄! 𝑡 の𝑄!"# 𝑡 へのフィッティングの結果を示す。	

この結果は,	放水の時間関数が,	深部収縮の時間関数,		すなわち深部収縮源からの質

量放出のみでほぼ説明が可能であり,	浅部収縮源の時間関数の寄与はごくわずかであ

ることを示している。	また,	これらの時系列の比	𝑄! 𝑡 𝑄!"# 𝑡 をプロットすると,	ど

の時間においても𝑄!(𝑡)の質量的な寄与は𝑄!"#(𝑡)のおおむね 70%以上を維持しており,	

解析期間全体に渡り	𝑄!(𝑡)の寄与が大きいことがわかる	(Figure	3.6.3;	Table	3.4)。

なお,	path	126 の dLOS データから推定された比が 1.0 を越えているときが見られるが,	

これは path	126 から得た∆𝑉! 𝑡 を𝑄!"#(𝑡)に対してフィッティングの際の誤差によるも

のである。	これらの解析結果より,	火口で観測された放水の主な供給源は,	InSAR で

顕著な地盤変動が観測された浅部の収縮源ではなく,	GNSS データからその存在が示唆

される深部の収縮源である可能性が高い。	
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3.7		議論	

3.7.1		収縮の原因	

火山や地熱地帯における収縮の原因として,	一般的に,	流体移動に伴う間隙

水圧の減少(e.g.,	Bonafede,	1990;	Mctigue,	1996;	Jousset	et	al.,	2000;	Hamling	et	

al.,	2016;	Miller	et	al.,	2018)や冷却に伴う山体の熱収縮(e.g.,	Bonafede,	1990;	

Furuya,	2005;	Wang	and	Aoki,	2019)などが挙げられる。	深部収縮は噴気放出と良い

相関を示していることから,	流体放出に伴う減圧により発生していると考えられる。	

一方,	浅部収縮のメカニズムに関しても,熱収縮の影響はそれほど大きくないと考えら

れる。	熱収縮を引き起こす冷却温度ΔT は,	以下の式で表される。	

	

∆𝑇 =
∆𝑉!
𝛼! 𝑉!

	 ・・・(3. 5)	

	

ここで,	∆𝑉!は熱収縮する体積,	𝛼!は熱膨張係数,	𝑉!は温度変化する母岩の体積である。

𝛼! = 1×10!!	℃-1(Turcotte	and	Schubert,	2002),	∆𝑉 = 7×10! m!,	𝑉! ≤ 10! m!(地獄

谷直下 500	m における球状領域のとりうる最大の体積;	Figure	3.7.1)としても,	∆𝑇は
最低でも700	℃と非現実的な値となる。また,	仮に冷却に伴う収縮が支配的ならば,	帯

磁センスの地磁気変化が期待されるが(例えば,	Rikitake	and	Yokoyama,	1955;	橋本・

他,	2002),	沈降域の地磁気観測点では帯磁傾向を示す明瞭な地磁気全磁力変化は観測

されていない(気象庁,	2017)。よって,	熱収縮だけでは浅部収縮を説明できず,	やはり

流体移動に伴う減圧が支配的であると考えられる(Narita	and	Murakami,	2018)。	より

詳細な流体の移動過程(流体が火口から放出されているのか,	もしくは山体内に拡散し

ているのか)に対しては,	重力観測であれば制約を与えられる可能性がある(e.g.,	

Miller	et	al.,	2018)。	2016 年以降,	名古屋大学・東濃地震科学研究所・防災科学技

術研究所の合同観測チームにより,	地獄谷周辺において相対重力繰り返し観測が行わ

れているが,	現時点では重力値の有意な変化は報告されていない。	電磁気探査からは,	

噴火前の浅部比抵抗構造が得られており	(Abd	Allah	and	Mogi,	2016),	今後,	山頂付

近の MT 観測により噴火後の比抵抗構造が得られれば,	これらの比較により浅部の収縮

メカニズムに対する制約が増える可能性はある。		

	

3.7.2		収縮源内の流体の熱力学的状態に対する制約	

(3.2)式には流体密度と流体圧縮率という水の熱力学量が含まれているため,	

収縮の原因が流体溜まりからの質量放出に伴う減圧である場合,	他のパラメータ(収縮

体積	∆𝑉,	質量変化量	∆𝑚,	圧力源圧縮率	𝛽!)を観測から推定できれば,	流体溜まり

の熱力学的状態に対して制約が与えられる。	ただし,	この推定の可能性に関しては,	

深部収縮源と浅部収縮源で事情が異なる。深部収縮源の候補として,	一応,	海抜付近の
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収縮源が挙げられているが,	これは一候補に過ぎないため,	深部の収縮源に関しては,	

ソース深さ,	形状,	体積変化量などのソースパラメータの不確定性が極めて大きい	

(Narita	and	Murakami,	2018)。	そのため,	深部収縮源に関しては,	(3.2)式で既知の

パラメータがソースからの放出質量(∆𝑚)のみであるため,	𝜌や𝛽!を制約することは不

可能に近い。一方,	浅部収縮源に関しては,	(3.2)式で𝛥𝑉と𝛽!が既知であり,	さらに

𝛥𝑚((3.3)式では𝑄!と表現されている)の上限値も推定された質量収支から30%以下と制

約されている。		

	

∆𝑚 = 𝑄! < 0.3 𝑄!"#  ・・・(3.6)	
	

(3.6)式に(3.2)式を代入し,	変形すると,			

	

 𝜌𝛽 <
0.3 𝑄!"#
∆𝑉

・・・(3.7)	

	

となる。	なお,	 (3.2)式中の 1 + 𝛽! 𝛽! を 𝛽とおき直した。	 ∆𝑉 = 7 × 10! m! ,	

𝑄!"# ≈ 1.3 × 10!" kg より,	(3.7)式の右辺の値は	6 × 10!	となり,	これが左辺(𝜌𝛽)の
最大値である。		𝜌𝛽に含まれる𝜌および𝛽!は温度,	圧力,	気液比などの水の熱力学量に

依存する。	特に𝛽!は相状態によって容易に桁で変化するため(Grant	and	Sorey,	1979),	

(4)式を満たす圧縮率の値から相状態を逆に推定できると期待される(例えば,		Mastin	

et	al.,	2009;	Kozono	et	al.,	2013;	Hreinsdóttir	et	al.,	2014;	Juncu	et	al.,	2017;	

Juncu	et	al.,	2019)。	以下では,	(3.7)式を満たす𝜌𝛽を求めることで,	浅部流体溜ま

りの熱力学的な状態の推定を試みる。	3.1 節で述べた通り,	この種の推定はマグマ噴

火や地熱開発の現場ではよく行われるが,	頻繁に水蒸気噴火が発生する火山に適用し

た例はほとんどない。	

		 まず,	𝜌𝛽の計算に際し,	以下のような減圧シナリオを想定する。	2014 年噴火

では,	1979 年噴火の火口列の南西 200-300	m にそれとほぼ平行な火口列が新たに形成

され	(Kaneko	et	al.,	2016),	新たな噴気活動が開始した。	さらにその直下に浅部の

収縮源が位置することから(Figure	3.2.9),	この浅部流体溜まりは噴火前には地表と

水理的につながっていなかったと考えられ,	静岩圧下にある被圧帯水層に相当する流

体溜まりであった可能性が高い。	このような圧力状態の流体溜まりを仮定すると,	流

体溜まりと地表が噴火時の火道形成に伴い水理的につながると,	静水圧に達するまで

減圧が継続するというシナリオが考えられる(e.g.,	Ueda	et	al.,	2018)。		母岩密度

を 2000	kg/m3,	水の密度を 1000	kg/m3すると,	深さ 500	m	における静岩圧は 10	MPa,	静

水圧は 5	MPa となり,	減圧量∆𝑃は 5	MPa となる。		

ここでは,	噴火後約 3 年間で深さ 500m における静岩圧から静水圧への減圧を
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仮定し,	観測から推定された𝛽!の値(1.4×10-8	–	1.4×10-9	Pa-1;	詳しい導出過程は	

Appendix	Text	S2 を参照)と,	各圧力における水の熱力学量(比熱,	平均密度,	気液比

など)に基づき,	𝜌𝛽を計算する(パラメータの詳細は Table	3.5 を参照)。	なお,	水の

状態方程式は IAPWS	Formulation	1995(Wagner	and	Pruss,	2002)を用いた。	気相・液

相単相の圧縮率は,その定義式:	
!
!

!"
!" !

に従い,	等エンタルピー過程のもとで計算し

た。	気液二相水の圧縮率の計算は,	以下の経験式に従った(Grant	and	Sorey,	1979)。	

	

𝛽! =
(1 − 𝜙)𝜌!𝐶! + 𝜙𝑆𝜌!𝐶!

𝜙 
 1.92×10!! 𝑃!!.!!           (3.8) 

	

ここで,  Pは貯留層の圧力(単位は bar),  𝜙は空隙率(0.1-0.5), Sは液相の体積分率を表

す (他のパラメータの定義や詳細な値の設定は Table 3.5 を参照)。 この経験式は, 圧
力が 4-120 bar の範囲では厳密式の 99 %の精度で成立する (Grant and Sorey, 1979)。 
今回扱う圧力の範囲は 50-100 bar であるため, 十分な精度で評価可能である。 また, 
この式は, 地熱貯留層からの地熱流体のくみ上げに伴い,	多孔質媒質の地熱貯留層が

等エンタルピー的に減圧する状況を想定している。	貯留層内の母岩と熱水は熱平衡に

あるという仮定の下で,	飽和した熱水が蒸気圧曲線に沿って減圧すると,	貯留層全体

の温度が低下し,	ここで発生した熱により熱水の沸騰が促進される。		以下では,	静水

圧と静岩圧において,	これらの様々なパラメータの組み合わせ(S	=	0.10-0.90,	𝜙	=	
0.1-0.5,	𝛽!	=	1.4×10-8	–	1.4×10-9	Pa-1)において,	𝜌𝛽の値を計算した。		

Figure	3.7.2 は,	各圧力・気液比・空隙率,	圧力源圧縮率の値の組み合わせで

計算された𝜌𝛽と気液比の関係を示す。	単相(S=0.0,	1.0)と気液 2 相(S=0.10-0.90)の

場合の𝜌𝛽の値の間にあきらかなギャップが見られるが,	これは気液 2 相水の圧力擾乱

に伴う蒸発の効果によるところが大きく,	気液 2 相水の圧縮率は気相単相の場合より

も 1 桁以上大きくなることが知られている	(Grant	and	Sorey,	1979;	Ingebritsen	et	al,	

2006)。	ここでの計算値は,	圧力の時間変化を考慮しておらず,	圧力の初期値と終息値

における物性のスナップショットを計算しているため,	推定される相状態は解析期間

における平均的な値とみなすべきであり,	その平均的な状態は 10	MPa から 5	MPa の間

に存在するとみなせる。	気液二相状態の場合,	𝜌𝛽の計算値のほとんどは,	観測から推

定された上限値(6×103;	Figure	3.7.2 中の黒点線)を優に越えてしまうが,	一部の気相

卓越の状態ではこの上限を下回っており,	条件式(3.7)を満たす。	しかし,	噴火後には

このような 2 相状態が維持されるのはやや難しいと考えられる。	Ingebritsen	and	

Sorey(1988)は,	熱水流動数値シミュレーションの結果から,	気液 2 相の地熱貯留層が

形成・維持されるには,	上方・側方への水蒸気の流動を防ぐような釣り鐘状の低浸透率

層(5×10-17	m-2)の存在が不可欠であることを示している。	しかし,	浅部収縮源と火道
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と考えられるクラック状圧力源の水平位置が重なることから,	噴火後には浅部収縮源

を噴火時の火道が貫いていた可能性が高い。	この場合,	浅部流体溜まり周辺の浸透率

を上昇させるセンスに働くと考えられるため,	このような低浸透率構造を約 3 年に渡

って維持することは困難であると推測される。		

一方,	不飽和な気もしくは液単相の場合,	どのパラメータ組み合わせにおい

ても一貫して条件を満たす。	水蒸気単相,	すなわち乾いた過熱水蒸気となるためには,	

5-10	MPa の圧力下では最低でも 264-311℃程度の高温環境が必要である。	しかし,	噴

出物から推定される火口直下浅部(<1	km)の温度構造は 250℃以下と低く(Minami	et	al.,	

2016),	噴火後の噴気温度も70-100℃程度と火口標高における水の沸点(90℃)前後であ

るため(Mori	et	al.,	2016;	気象庁,	2017),	300℃程度の高温の蒸気溜まりの関与は考

えにくい。	加えて,	水文学的研究からは標高 2000m 以上(浅部収縮源の深さと同程度)

における地下水涵養帯の存在が	(浅井・他,	2006),	空中電磁気探査からは収縮源付近

の深さに低比抵抗層が推定されているため(Abd	Allah	and	Mogi,	2016),	収縮源付近が

液相に富んでいてもおかしくない。地熱掘削とのアナロジーから考えると,	掘削後の熱

水溜まりでは,	一般的に減圧によってボーリング孔周辺が気液 2 相状態になることが

多い(例えば,	Grant	and	Bixley,	2011)。	同様に,火道の途中に位置している浅部収縮

源も,	火道近傍は気液 2 相となっている可能性が高いが,	その領域は局在化しており,	

流体溜まり全体の圧縮性に寄与するほどの体積には達していないと考えられる。	なお,	

Juncu	et	al.	(2019)は,	多孔質弾性体の流体溜まりを圧力源と仮定し,	流入量と流出

量のバランスをモデル化しており,	圧力源のパラメータを空洞近似モデルで計算した

本研究よりも,	より現実的な仮定と考えられる。	そこで,	彼らのモデルを用いて,	流

体溜まり内の流体物性の見積もりを行ったが,	本研究の空洞近似モデルで得られた結

論とほぼ同様の結論を得た(Text	S3:	Figure	S2)。	

	 このように火山浅所に液相に富んだ流体溜まりの存在はさまざまな災害の素

因となりうる。	例えば,	地震などに誘発されて斜面崩壊が起こると,	浅部の熱水系が

急激に減圧し突発的な水蒸気爆発が発生する可能性がある	(例えば,	大場,	2011;	

Procter	et	al.,	2014)。	実際,	1984 年の長野県西部地震の際には,	地獄谷東部で斜

面崩壊が発生しており,	こうした現象は将来も十分起こりうるといえる。	また,	水蒸

気爆発の強度という観点からも,	蒸気溜まりよりも熱水溜まりの方が,	急減圧に伴う

爆発時の強度が大きくなる可能性が理論的にも実験的にも示されている(例えば,	

Thiery	and	Mercury,	2010;	Mayer	et	al.,	2015)。	さらに冬期に熱水が噴出するよう

なことがあれば,	融雪型ラハールを引き起こし山麓に被害をもたらす可能性も考えら

れる	(例えば,	十勝岳大正泥流;	上澤,	2008)。	よって,	浅部の流体溜まりの熱力学的

状態を把握しておくことは理学だけでなく,	防災・減災の観点からも重要である。	こ

うした推定は近年地熱開発現場では盛んであるが(Hreinsdóttir	et	al.,	2014;	Juncu	

et	al.,	2017;	Juncu	et	al.,	2019),	水蒸気噴火の発生場となる火山ではほとんど行
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われておらず,	今後事例の蓄積が必要であろう。	

ここで用いたモデルの注意点として,	浅部の流体溜まりと深部から上昇する

流体の間の熱交換を無視している点が挙げられる。	実際には,	深部からの熱供給が継

続することで,	浅部の流体溜まりの熱的状態が時間変化することが予想される。	さら

に,	御嶽山では標高 2000	m 以上の高標高にも地下水系が存在しており(浅井ほか,	

2006),	年間降水量も 3000-4000mm と多いため,	厳密な熱・質量バランスの推定の際は,	

こうした低エンタルピー流体が浅部の流体溜まりへと流入し,	熱交換を行うことも予

想される	(例えば,	Drouin	et	al.,	2017;	Receveur	et	al.,	2019)。	これらの複雑な

質量・熱の流れを同時に考慮するには,	適切な浸透率構造のもとで浸透流の流動と熱伝

導を解き,	浅部と深部の流体溜まりの発達や種々の観測量を説明できる流動モデルを

構築する必要がある。	御嶽山の南麓の濁河地区には地熱開発のためのボーリングが複

数掘られているが,	火山活動の活発な地獄谷の付近にはなく(NEDO,	1988),	御嶽山の

火口直下の浸透率構造はほとんどわかっていない。	 今後,	構造推定につながるデータ

(例えば MT 観測による比抵抗構造モデルやボーリングなど)が蓄積し次第,	流動モデル

の構築を行うことで,	浅部の収縮源の熱力学的な理解を順次改訂してゆくことが望ま

しい。	

	

3.7.3		深部収縮源の描像とその深さ範囲	

	 	 推定された質量収支によると,	深部収縮源からの流体放出が,	火口から放出

される水蒸気のほとんどを賄っている。	この深部収縮に伴う地殻変動は,	田原-落合基

線の１基線のみでしか明瞭には捉えられておらず,	詳細なソースモデルの推定は困難

である。	このような火山の地下数 km における収縮は,	一般的にマグマ溜まりの脱ガス

(Kazahaya	et	al.,	2015;	Hutchinson	et	al.,	2016)や深部の熱水系からの脱ガス(例

えば,	Arnet,	1997)と解釈される。	ただし,	マグマからの直接の脱ガス過程では,	火

口から放出されるガスが高温かつ SO2に富んでいる場合が多い。	御嶽山の場合,	SO2の

放出フラックスが噴火翌日の 2000	t/d から 2 ヶ月後には 130	t/d まで減少し,	翌 2015

年 6 月には検出限界以下	<110	t/d となり,	さらに同期間における SO2/H2S 比も 0.31 か

ら 0.034 へと小さくなった	(Mori	et	al.,	2016)。また,	熱赤外カメラから捉えられた

噴火後の噴気温度も沸点程度の低温(70-100℃)であった	(Mori	et	al.,	2016)。	これ

らのことから噴火初期にはマグマからの脱ガスが関与した可能性が高いがすみやかに

熱水系からの脱ガスに移行し,	それが継続していると解釈されている(Mori	et	al.,	

2016)。	また,	多くの地球物理学的(e.g.,	Nakamichi	et	al.,	2009;	Kato	et	al.,	2015;	

Takagi	and	Onizawa,	2016),	地球化学(e.g.,	Mori	et	al.,	2016),	物質科学的(e.g.,	

Minami	et	al.,	2016)な研究などから,	地獄谷直下数 km に渡る火山熱水系の存在が指

摘されている。	これらを総合すると,	深部収縮はマグマ溜まりではなく,	熱水系の一

部からの流体放出を反映していると考えるのが自然であろう。	
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前述した通り(3.2.4 項参照),	深部収縮によると見られる地盤変動は TO 基線

でしか捉えられていないため,	詳細なソースモデルの推定は困難である。	Narita	and	

Murakami	(2018)は,	TO 基線と InSAR データの両方を説明する深部収縮源の候補として,	

2007 年噴火時に検出された深さ 1km と 3km の膨張源のうち,	後者のほうがよりフィッ

ティングが良いことを示している。	Murase	et	al.	(2016)は水準測量から深さ 6	km に

シル状の収縮源を推定しており,	これも深部収縮源の候補に挙げられる。	ここでは,	

このソースモデルがTO基線データを含む4つのGNSS基線データを説明できるかどうか

を確かめる	(Figure	3.7.3)。		

ソースのジオメトリーや位置は最適解の値(Table	3.6)で固定し,	クラックの

閉口量(閉口を正と定義)を 0.5,	1.0,	1.5	m の 3 パターンについて計算した。	その結

果,閉口量が 1.0	m のとき,	TO 基線の変動量を最も良く説明できた(Figure	3.7.4)。	同

時に,	他の 3 つの基線についても,	基線長変化量のばらつきを越えるような変位は見

られなかったため(Figure	3.7.4),	このソースモデルでも4つの基線データ全てを説明

できる場合があることが示された。	ただし注意すべきは,これもやはり深部収縮源の候

補のひとつにすぎないことである。	火口直下 6km より深いところには 2007 年時のダイ

ク貫入が指摘されており(Takagi	and	Onizawa,	2016;	Murase	et	al.,	2016),	2014 年

噴火後の VT 地震の震源分布も海抜下 3km より深いところにはほとんど見られないこと

から,	この程度の深さに脆性塑性転移層があり,	これより深いところに高温マグマが

あってもおかしくない。	深部の収縮源を熱水系の一部と見なすならば,	深部収縮源は

これよりは浅い位置にあるといえる。	以上より,	TO 基線で捉えた変化はおおむね火口

直下 3-6	ｋｍのいずれかの深さに減圧中心がある収縮を反映していると考えられる

(Figure	3.7.5)。	

	

3.7.4		2014 年噴火後の放熱過程と 2007 年マグマ貫入との関係	

地殻変動データや地下水位モニタリングの結果などから,	2014 年噴火の直前に

は 2007 年ほどの規模の深部へのマグマ貫入は認められなかった	(Miyaoka	and	Takagi,	

2016;	Koizumi	et	al.,	2016)。	そこで,	2014 年噴火後に放出され続けている噴気の

熱エネルギーの供給源として,	2007 年に貫入したマグマが有力な候補に挙げられる。	

ここでは,	2007 年の貫入マグマ量と 2014 年噴火後の放熱を支えるのに必要なマグマ量

との比較を行う。	まず,	噴気の凝結時に放出される熱エネルギーは,	そもそも深部の

熱水系を形成するのに使われた熱,	すなわちより深部のマグマ溜まりに由来すると考

えられる。	2014 年噴火後の放熱量から計算されるマグマ量は,	マグマの比熱を 1	

kJ/kg/℃,	温度低下量を 1-100℃と仮定し,	マグマの冷却を考えると,	放熱量は約 6×

109-11	kg	(106-8	ton)の冷却マグマに相当する。	 これは 2014 年噴火後の脱ガス活動に

関与した熱水を形成するのに必要なマグマ量と言い換えられる。	2007 年には貫入体積

5.5×106	m3 のダイクが推定されているが(Takagi	and	Onizawa,	2016),	噴火はごく小
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規模であり,	その後の噴気活動も噴気高度 100	m 以下と小規模であった(気象庁,	2007)。	

すなわち,	この貫入に伴う熱エネルギーの大部分は 2014 年噴火まで山体内に蓄積され

ており,	貫入マグマが 2014 年噴火前の 7 年間で深部の熱水系に対して熱供給を行った

可能性がある。	実際,	貫入マグマの密度を 2500	kg/m3とすると,	貫入質量は 1.4×107	

ton となり,	2014 年噴火後に噴気として放出された熱水分を涵養するだけの質量(106-8	

ton)はある。	この貫入に加えて,	水準測量結果から推定される深部のダイク(Takagi	

and	Onizawa,	2016 で推定された貫入ダイクとほぼソースモデル)は,	2007 年から 2013

年までに,	噴火を挟む期間(2006-2007年)と同程度の膨張をしていることが指摘されて

おり,	これは深部からのゆっくりとしたマグマ供給によるものと解釈されている	

(Murase	et	al.,	2016)。	以上より,	可能性の一つではあるが,	2014 年噴火後の活発

な噴気放出は 2007 年噴火時に貫入したマグマまたはその後のゆっくりと供給されたマ

グマからの熱供給によって駆動された可能性がある。	

	

3.7.5		収縮の時定数の意味	

噴火を挟む期間において,	噴火時の爆発的な流体放出に伴う顕著な収縮が見

られなかったことから,	SAR で検出された浅部収縮源は噴火にそれほど関与していない

かったと推測されている	(Narita	and	Murakami,	2018)。	この推測は,	本研究で示し

た,	深部収縮と浅部収縮の間に見られた減衰時定数の乖離の原因を考慮することによ

り,	さらに支持されうるかもしれない。	すなわち,	この時定数の違いは深部収縮源と

浅部収縮源の噴火への寄与の度合いの違いを反映している可能性がある。		まず,	深部

からの放水時定数(55 日)のほうが浅部からの放水時定数(379-640 日)より 1 桁小さい。	

これは,	深部から噴火時に積極的な流体放出が行われ減圧速度が大きくなったためだ

と推測される。	たしかに,	流体の上昇を反映していると考えられる噴火直前の震源移

動は,	深部収縮源の存在しうる火口直下 3	km(海抜 0m)付近から始まっている(Kato	et	

al.,	2015)。さらに,	深部の収縮源の候補のひとつである深さ 6	km の水平クラックは

2007 年噴火から 2013 年まで増圧をつづけ,	噴火を挟む期間では流体放出に伴うとされ

る沈降が見られている(Murase	et	al.,	2016)。	よって,	2014 年噴火前には深部にあ

る程度の過剰圧が蓄積しており,	これを噴火により速やかに解放したと考えると,	深

部収縮の短い時定数が説明可能である。	さらに補足すると,	噴火前の過剰圧の蓄積は

噴火直前の応力場の変化(Terakawa	et	al.,	2016)や微小な山体膨張(Miyaoka	and	

Takagi,	2016)などからも指摘されている。	厳密にはこれらの示す増圧の深さは互いに

異なるかもしれないが,	深部収縮源はこれらの深さの異なる増圧の中心位置として測

地データから求まっているのかもしれない。	一方,	浅部の流体溜まりは,	噴火時の流

体放出にそれほど寄与しておらず,	深部からの熱供給や受動的な流体排出による減圧

によって狭い領域でゆっくりと沸騰が進行したと考えられる。		

	 深部収縮の時系列には,	一次関数で近似される収縮の時間関数も含まれてい
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た。	しかし,	この項が物理的に意味する所は現時点では定かではない。	また,	この項

は,	2014 年から 2017 年の時間までの範囲では一定速度として見えるが,	時間窓をより

長くとると,	長い時定数をもつ指数関数的な減衰の最初の一部分である可能性もまだ

否定できない。	この線形の速度をもつようににみえる収縮の物理的な実態に迫るため

には,	より長い期間の観測で収縮速度の減衰が見えるまで,	もしくは膨張に転じるま

で追跡する必要があるだろう。		

	

3.7.6		今後の活動の推移予想と将来の噴火に向けた展望	

現在の御嶽山は噴火後の減圧過程にあり開放系に近い状態であると考えられ

るが,	永遠に収縮が続くことはあり得ないため,	将来のいずれかの時点で閉鎖系に再

び戻ると予想される。	閉鎖系に転移する要因としては例えば	Mineralogical	Sealing

が挙げられる	(例えば,	Zlotnicki	et	al.,	2006;	Christenson	et	al.,	2010;	Heap	et	

al.,	2019)。	これは,	熱水中に溶解したシリカが熱水温度の低下に伴い固体として析

出する,	ガスや熱水との化学反応により母岩が粘土鉱物化する,	または単体硫黄の粘

性の温度依存性により,	流体の透水性が減少する現象である。	この現象の水蒸気噴火

への関与は,	Ruapehu 火山(Hurst	1991;	Christenson	et	al.,	2010)や Telica 火山	(例

えば,	Rodgers	et	al.,	2015),	十勝岳(橋本ほか,	2010;	Tanaka	et	al.,	2017),	草津

白根山(Nurhasan	et	al.,	2006),	立山地獄谷(Seki	et	al.,	2015),	霧島硫黄山

(Tsukamoto	et	al.,	2018)など多くの火山において指摘されている。	このようにして

閉鎖系に転じた火山は,	つぎの噴火に向けた増圧過程に転じると予想される	(例えば,	

橋本ほか,	2002;	中坊ほか,	2003;	Hamling	et	al.,	2016)。	例えば,	九重火山では,	

1995 年の噴火直後から続いていた収縮が 2010 年代に入り膨張に転じたことから,	次の

噴火の準備期間が始まったと考えられており(森ほか,	2019),	こうした変化は御嶽山

でも十分予想し得る変化である。	

2014 年噴火直前 1 ヶ月間では,	GNSS 基線長データを複数スタッキングしない

と見えないほどのわずかな山体膨張しかなかったとされている	(Miyaoka	and	Takagi,	

2016	)。	この期間には火口近傍の測地観測が無かったため,	仮に箱根 2015 年噴火前の

ような火口近傍の局所的な膨張(直径 200	m)があったとしても,	ALOS-2 の観測が噴火前

の期間では噴火1ヶ月前の8月に1回しか行われていないため,	今となってはそれを知

る術はない。	しかし,	2007 年から 2010 年までの ALOS データに着目すると,	SBAS 法

(Small	BASeline)と PSInSAR(Persistent	Scatter	InSAR)を組みあわせた時系列解析に

よって,	山頂を中心とした局所的な範囲で年間 1	cm 程度のゆっくりとした衛星への近

づきが検出されており	(気象研究所,	2016),	このような低速度の膨張性変動が2014年

噴火に向けた増圧過程の一部であった可能性も否定できない。	東山麓で行われている

繰り返し水準測量の結果からも,	2007 年噴火以降も広域の隆起が継続していたことが

指摘されており	(Murase	et	al.,	2016),	2014 年噴火に向けて浅部・深部を含めた山
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体全体で増圧が進行していた可能性が高い。	こうした観測事実を鑑みても,	高頻度の

SAR観測や火口近傍から広域までのマルチスケールの観測を継続することにより,	つぎ

の噴火の準備過程が捉えられる希望が全くない訳ではない。	
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3.8  Appendix 
 
Text	S1.	流体の圧縮性が放水の時間関数に与える影響の評価	

 
本文中では, 流体の密度 ρ t  および圧縮率 𝛽!(𝑡) は時間変化しないと仮定し, 

浅部の収縮源から流体を放出する時間関数 ∆𝑚(𝑡) は収縮体積の時間関数 ∆𝑉(𝑡) のみ

に支配されると見なした。 しかし, 気相や気液 2 相のように圧縮性に富む相状態では, 
圧力変化や減圧に伴う沸騰などによって, 流体溜まりの密度や圧縮率が時間変化する

可能性は十分にある。 ここでは, これら流体の圧縮性の時間変化が∆𝑚(𝑡)に与える影響

について, 簡単に評価する。 まず, (3.2)式の時間依存項をはっきりさせために, 以下の

ように書き直す。 
 

∆m t = ρ t  ∆V t  1 + 𝛽!(𝑡) 𝛽!             (S1) 
 
ここで, 𝛽!は収縮源の圧縮率を表す。 この圧縮率は, 圧力源形状と周囲の母岩の弾性定

数に依存しており, これらは数年程度という短い時間スケールで変化するとは考えに

くいため, 圧縮率も時間変化しないものと仮定できる。  
ここでは, 密度と圧縮率の時間変化の要因として,	 減圧に伴う気液 2 相水の

蒸発を考えることとする。 気液 2 相水は水の相状態の中で最大の圧縮性を示すため 
(Grant and Sorey, 1979), この状態の時間変化が∆m t に対して最大の影響を与えると

考えられる。 減圧のシナリオは, 3.7.2 項で述べたものと同じく, 収縮源深さ 500 m に

おいて, 静岩圧(10 MPa)から静水圧(5 MPa)への減圧を考える。 気液 2 相水の圧縮率

を評価するにあたり, 収縮する流体溜まりの実態として, 微小な空隙や亀裂が連結した

地熱貯留層のように, 多孔質媒質中に水が飽和している状況を仮定する。 深さ数 100 
m という火山のごく浅所では, 地殻変動の解析解で仮定されるような単一の空洞内を

水が占めている状況よりも, 多孔質媒質中の流体のほうがより現実的な仮定であろう

(Ingebritsen et al., 2006; Kobayashi, 2018; Kobayashi et al., 2018)。 気液 2 相水の圧

縮率は, 流体のくみ上げにより減圧・沸騰する気液 2 相水が多孔質媒質中に占められて

いる地熱貯留層を仮定した, Grant and Sorey (1979)の経験式: 
 

𝛽! =
(1 − 𝜙)𝜌!𝐶! + 𝜙𝑆𝜌!𝐶!

𝜙 
 1.92×10!! 𝑃!!.!!           (𝑆2) 

 
に基づき計算する(本文中の式 3.8 と同一)。 ここで,  P は貯留層の圧力(単位は bar),  𝜙
は空隙率, S は液相の体積分率の初期値を表す (パラメータの詳細な定義や値は本文中
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Table 3.4を参照)。 水の状態量は IAPWS1995の状態方程式に従い(Wagner and Pruss, 
2002), 実際の計算には STEAM software を使用した (Harvey and Lemmon, 2013)。 
∆𝑉(𝑡)は, 異なる SAR の観測軌道データに基づいて推定された時間関数を用いた (本文

中 Table 3.1)。 𝛽!の値は 1.4×10-8 – 1.4×10-9  Pa-1 を仮定した (この値の推定の詳細

は Text S2 を参照)。 これらの仮定のもとで, パラメータ値の様々な組み合わせ(S = 
0.1-0.9, 𝜑 = 0.1-0.5, 𝛽! = 1.4×10-8 – 1.4×10-9  Pa-1)で, 式(S1)より∆m t を計算し

た。  
Figure	S1 は,	ρ t と𝛽!(𝑡)の時間変化を考慮した場合(点線)と考慮しない場合

(黒実線)の∆m t を,	様々な S,	𝜑,	𝛽!および ΔV(t)の組み合わせで計算した結果を示

す。	流体溜まりの初期状態が液相に富む場合(S が大きい場合),	∆m t の緩和時間は

ΔV(t)の緩和時間(379-641 日)よりも小さくなる傾向は見られる。	最小でも 130 日程

度であり,	火口からの放水の時定数(~50 日)には及ばない。	これより,	収縮源内を占

める流体の密度と圧縮率の時間変化を考慮しても,	浅部の収縮源からの流体放出だけ

では,	速い減衰を示す火口からの放水の時間関数を説明できない。	よって,	火口から

放出される水の大部分は,	SAR データ中において顕著な収縮性の変動を示す浅部収縮源

ではなく,	別のソースに由来する可能性が高いといえる。	 	



 81 

 

 
 
Figure S1.  Time function of ∆m(𝑡) when considering temporal change in 𝜌𝛽 
(dashed lines) for combination of different values of source compressibility (𝛽𝑐), 
porosity (φ) and initial liquid saturation (𝑆).  These are plotted for both of 
independent satellite paths.  Solid line corresponds to ∆m(𝑡) without temporal 
changes inρ t  and 𝛽!(𝑡) which means that fluid is incompressible.  ∆m(𝑡) on the 
vertical axis is normalized by its maximum value.  𝜏𝑚𝑖𝑛 shows the smallest value of 
the relaxation time among the plotted curves in each figure.  
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Text	S2.		圧力源の圧縮率の値の推定	

	

ここでは,	既知のパラメータ値を用いて,	現実的な圧力減の圧縮率(𝛽!)の値

の範囲を推定する。圧縮率の定義より𝛽!は	

	

𝛽! =
Δ𝑉
𝑉∆𝑃

               (S3)	

	

と表される。ここで,	Δ𝑉は体積変化量,	𝑉は体積,	ΔPは圧力変化量を表す。	まず,	本

文同様,	Δ𝑉は既に推定された値(-7×105	m3)を用い,	ΔP	=	-5	MPa と仮定する。	次に,	

体積 V の取りうる値の範囲を求める。	収縮源の最適形状はほぼ球状であり,	山体から

はみ出ない最大半径は約 300	m であることから(Figure	3.7.1),	体積の最大値は 1×108	

m3程度となる。	収縮体積が 7×105	m3であることから,	最小値は 1×106	m3程度あると

考えられる。よって,	V の取りうる値の範囲は 1×106	-8	m3程度である。これらの値を用

いれば,	𝛽!の取りうる値の範囲は1.4×10!! 	Pa-1	 (V=1×10! m!のとき)から1.4×
10!! Pa!!(𝑉 = 1×10! m!)となる。	

	 以下では,	御嶽山のように熱水変質した火山浅所における現実的な物理的要

素を考慮することで,	𝛽!の値をより現実的な範囲に絞り込む。	Narita	and	Murakami	

(2018)	は,	巨視的な測地学的モデル(ほぼ球状の圧力源)を用いて,	InSAR により観測

された地盤変動を説明している。	球状の空洞の圧縮率は	3 (4𝜇)と表され(μは母岩剛

性率),	火山の浅部における典型的な剛性率の値(1	GPa)を仮定すると,	𝛽!	=	7.5×10-10	

Pa-1 となる。	この圧縮率や剛性率の典型的な値は,	浅部の地震波速度構造やボーリン

グコアの室内実験から得られる値である。	しかし,	御嶽山で推定された値(1.4×10!! −
1.4×10!! Pa!!)はこれよりも 1 桁以上大きい。	 	

このように比較的大きな圧縮率は,	以下の 2 つの要素を考慮すると,	現実的

な値となると考えられる。	一つは,	岩石の熱水変質に伴う剛性率の低下である。	御嶽

山地獄谷の直下には斑岩銅鉱床モデルで近似されるような熱水変質帯が広がっている

と考えられており(Minami	et	al.,	2016),	このような熱水変質岩の剛性率は典型的な

値よりも1桁小さい0.1	GPaのオーダーであってもおかしくない	(例えば,	Lynne	et	al.,	

2013;	Mayer	et	al.,	2016;	Montanaro	et	al.,	2016;	Junc	et	al.,	2019)。	これに

より,	𝛽!は一桁大きくなりうる。	2 つめの要素は圧力源の微視的な性質と幾何学形状

である。	火山の水に富んだ浅い部分における圧力源の素性としては,	ある単一の球状

の空洞があるというよりは球状の領域内を多孔質媒質が占めており,	空隙が流体に飽

和している流体溜まりを想定するほうが現実的である。	すなわち	測地モデルのインバ

ージョンで推定される圧力源形状は,	圧力変化をしている媒質部分の周囲の圧力分布

を反映していると考えることができる。この場合,	流体溜まり全体の圧縮率(多孔質弾
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性論で reservoir	bulk	compressibility に相当;	Wang,	2000)は,	空隙の個々の形状や

その空間分布などに依存するため,	測地インバージョンで推定された圧力源形状の圧

縮率と同じになるとは限らない。	例えば,	異なる走向・傾斜角のクラック状の空隙で

占められているある形状の多孔質媒質の領域を考えたとき,	この圧力変化による地表

変位の空間パターンが,	単一の球状圧力源によるものと類似したパターンになること

は十分あり得る	(例えば,	Amoruso	and	Crescentini,	2009)。	仮に,	流体溜まりの大

部分が球状ではなく薄いクラック状の空隙で構成される場合,	その圧縮率は球状の空

隙ベースの多孔質岩に比べて1桁程度大きくなることが知られている	(Warren,	1973)。	

以上の 2 つの要素を考慮すると,	𝛽!は典型的な値(〜10-10	Pa-1)よりも最大で 2 桁ほど大

きくなってもおかしくない。	よって,	本研究では,	𝛽!=1.4×10-8	—	-9	Pa-1 とする。	こ

のオーダーの圧縮率の値は,	近年いくつかの地熱地帯でも報告が有るため(例えば,	

Helgadóttir	et	al.	2010;	Lynne	et	al.	2013;	Juncu	et	al.	2019),	地熱地帯と岩相

や熱的・化学的に類似点の多い火山の浅部においても十分あり得る値であると考えられ

る。		
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Text	S3.	浅部収縮源内の流体物性の推定に対する多孔質弾性の影響評価	

	

本文中では,	流体に満たされた空洞を仮定して体積変化量や質量変化量の計

算を行ったが,	気液 2 相水の圧縮率を計算する際には多孔質媒質を想定したため,	空

洞と多孔質という仮定同士が整合的でない。	ここでは,	浅部収縮源内の流体の相状態

の推定(3.7.2 項)における多孔質弾性体を仮定した場合の推定への影響を検討する。	

Juncu	et	al.	(2019)は,	多孔質弾性体を仮定して収縮する圧力源とその収縮体

積(Δ𝑉!)に相当する質量流出量(Δ𝑚)との関係式を導いている。	

	

Δ𝑚 = 𝜌!Δ𝑉! 𝛼 +
3𝜙
𝛼
1− 𝜈
1+ 𝜈 𝛼 − 1+

𝛽!
𝛽!

・・・(𝑆4) 

 
ここで,		𝜌!は空隙中を占める流体の密度,	𝛼は一軸の多孔質弾性膨張係数,	𝜙は空隙

率を,	𝜈	is はポアソン比を表す。	ここで,	典型的な値として,	𝛼	=	1.0	,	𝜈	=0.25 を

仮定すると,	式(S3)は	

	

Δ𝑚 = 𝜌!Δ𝑉! 1+
9𝜙
5
𝛽!
𝛽!
・・・(𝑆5) 

 
と変形される。	これは9𝜙 5の部分を除いては,	式(3.2)とほぼ同じ式である。式(3.6)

と式(S5)より,	不等式(3.7)は以下のように書き換えられる。	

	

𝜌! 1+
9𝜙
5
𝛽!
𝛽!

<
0.3𝑄!"#
Δ𝑉!

≈ 6000・・・(𝑆6) 

 
ここで,		

𝜌𝛽! = 𝜌! 1+
9𝜙
5
𝛽!
𝛽!
・・・(𝑆7) 

	

と置き換えると,	式(S6)は式(3.7)と同じ形式となる。	(S6)を用いて,	3.7.2 項と同様

の手順で𝜌𝛽!を計算した結果,	計算値は空洞モデルを仮定した場合の計算値とほぼ同じ

結果を示した	(Figure	S2)。	よって,	本文中で空洞近似の仮定のもとで計算された𝜌𝛽
の値は妥当な結果であるといえる。	
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Figure S2  Calculated 𝜌𝛽! values for the shallow reservoir using the formulation 
of Juncu et al. (2019).  Blue and red colors indicate hydrostatic and lithostatic 
pressure condition at 500-m depth, respectively.  Circles and triangles correspond 
to reservoir porosity of 0.1 and 0.5, respectively.  Solid and outlined symbols show 
two- or single-phase state, respectively.  Dashed lines show upper limit value of 
𝜌𝛽!.  Gray shaded area indicates possible range of allowable 𝜌𝛽! values.  
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Table 3.1  Modeling results 

  Crack Mogi FEM 

Depth (m) 690 390 500 
Deflation volume (m3) 3.6×105 2.9×105 3.5×105 
Residual* 1.80 1.39 0.84 

*Residual is defined as !
!

!!!!!
!!

!
!
!!!  where Oi, Ci, and Ei are the observed 

values, calculated values, and observed error values at the i-th pixel, and n is the 
total number of pixels, respectively. 
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Table 3.2  Information about InSAR data 

Beam No. 2_7 2_6 
Path-Frame 126-710 20-2890 
ASC / DSC A D 

Viewing direction Right Right 
Incidence angle (deg.) *a 36 32 

Heading (deg.) *b -10.1 191 
a: Incidence angle is represented by the angle at scene center. 

b: Heading is defined as clockwise angle from north. 
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Table 3.3. Best-fit parameters of time functions 
 a c τ  (days) AIC*a 
ΔVS     
 Path 126     

f1(t) 7.4 (± 0.2 )× 105 [m3] − 379 (± 31) 119.8 
   f2(t) *b 6.1 (± 2.1) × 105 [m3] 106 (± 183) [m3/day] 313 (± 118) 121.2 

 Path 20     
f1(t) 9.2 (± 1.2) × 105 [m3] − 641 (± 150) 191.5 

  f2(t) *b 9.0 (± 25.3) × 105 [m3] 10( ± 1437) [m3/day] 632 (± 1300) 193.5 
     

Qout     
f1(t) 1.1 (± 0.03) × 1010 

[kg] 
− 209 (± 16) 447.1 

f2(t) 5.0 (± 0.1) ×109 [kg] 8.6 (± 0.1) × 106 
[kg/day] 

47 (± 2) 274.2 

     

ΔLd     
 Path 126     

f1(t) -1.90 (± 0.16) [cm] − 905 (± 115) -2350.7 
f2(t) - 2.63 (± 0.22) × 10-1 

[cm] 
- 1.04 (± 0.04) × 10-3 

[cm/day] 
20 (± 11) -2445.1 

 Path 20     
f1(t) -1.34 (± 0.04) [cm] − 378 (± 26) -2345.2 
f2(t) - 4.62 (± 0.26) × 10-1 

[cm] 
- 0.88 (± 0.04) × 10-3 

[cm/day] 
41 (± 10) -2465.9 

a: 𝐴𝐼𝐶 = 𝑛 log !
!

𝑂!−𝐶! !!
!!! + 2𝑘, where n is number of data, i is index, O is an 

observed value, C is a calculated value, k is number of model parameters (Akaike 

1974).  

b: Parameters included in f2(t) ofΔVS were not determined uniquely, which 

indicates that linear terms are completely unnecessary to characterize the time 

series of ΔVS. 
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Table 3.4. Estimated parameters of superposed two curves 
Path A1 (kg/m3) A2 (kg/m) Mass ratio *a 
126 3.89 (± 1.93)×103 9.79 (± 1.24)×1011 0.814 (± 0.104) 
20 4.64 (± 3.25)×102 1.02 (± 0.02)×1012 0.975 (± 0.015) 
a: Mass ratio is defined as 𝑄!(𝑡 = 𝑡!) 𝑄!"#(𝑡 = 𝑡!) where 𝑡! is final time of this 

analysis (1027 days). 

 

  



 
 

91 

 

Table 3.5.  Symbols and descriptions of thermodynamic parameters 

Symbol Definition Values  Reference 

∆𝑉 Deflated volume  7.0×105 m3 Narita and Murakami (2018) 

𝜌 Water bulk density  𝜌 = 𝑆𝜌! + (1 − 𝑆)𝜌! - 

𝑆 Volumetric liquid saturation 0 - 1 - 

𝜌! Liquid water density 688-777 kg/m3 *a 

𝜌! Vapor density 25-55 kg/m3 *a 

𝛽! Water compressibility Single phase:  

 !
!

!"
!" !

 

Two phases:  
!"
! 

 [1.92×10!! 𝑃!!.!!] *d 

*b 

 

Grant and Sorey (1979) 

𝑃 Pressure 5 – 10 MPa - 

𝑇 Temperature 264 – 311 ℃  

𝜙 Porosity 0.1 - 0.5 - 

𝜌𝑐  Volumetric heat capacity of the 

wetted rock 

(1 − 𝜙)𝜌!𝐶! + 𝜙𝑆𝜌!𝐶! Grant and Sorey (1979) 

𝜌! Host rock density 2000 kg/m3 - 

𝐶! Isobaric specific heat of host rock 1 kJ/kg/℃ - 

𝐶! Isobaric specific heat of liquid 

water 

5.0 – 6.1 kJ/kg/℃ *a 

𝛽! Compressibility of the pressure 

source 

1.4 × 10-8 - 10-9   Pa-1 *c 

a: 𝜌!, 𝜌! and 𝐶! are calculated at boiling temperature (264 – 311℃) at 5 -10 MPa. 

b: Water bulk compressibility is calculated during decompression from lithostatic to 

hydrostatic pressure at constant enthalpy.  For single-phase state, it is directly 

calculated using STEAM software (Harvey and Lemmon 2013), which allow for 

calculating equation of state of pure water. 

c: Refer to Text S2 for details. 

d: This approximation is validity for P in the range of 4-120 bars.  Unit of P is bar.  
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Table 3.6.  The source model of Murase et al. (2016) 
Parameters Values 
Latitude (degree) 35.8973 
Longitude (degree) 137.4838 
Length (m) 1000 
Width (m) 1500 
Strike (degree) 140 
Dip (degree) -15 
Depth (m) *a 4225 
Crack closing (m) 0.5, 1.0, 1.5 m 
a: Depth from the mean elevation of the four GNSS stations (1725 m). In Murase et 

al. (2016), the depth was estimated to be 2500 m, and its reference was sea level.  

That is why the source depth for our calculation is set to be 4225 m. 
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Figure 3.1.1  Schematics of time sequence of pressure condition of a 
volcano from pre-eruptive to post-eruptive process, associated with phreatic 
eruption. 



 94 

 
 
Fig. 3.2.1  Distribution of older and younger volcanoes (Fig. 41 in Yamada and 
Kobayashi, 1988).  
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Fig. 3.2.2 (a): Locations of GNSS and camera stations.  (b) GNSS plots of 
Tanohara-Ochiai baseline length from September 2014 to July 2017.  The  GNSS 

data were provided by Japan Meteorological Agency (JMA).  Red and blue lines 
show baseline length change predicted by the shallow deflation source model 
derived from two orbital data of ALOS-2 satellite (Narita and Murakami 2018); 

path 126, an orbit of ascending and right looking (the red line) and path 20, an orbit 
of descending and right looking (the blue line), respectively.  
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(a) Pressure sources estimated in the 2007 eruption 

 

 

(b) Dike and pressurized sphere model in the 2007 and 2014 eruption 

 
 
Figure 3.2.3  Location of deformation sources and volcanic earthquakes (a): 
Multiple deformation sources, VT earthquakes and VLP source, activated in the 
2007 eruption, which were estimated by different authors (Figure 11 in Nakamichi 

et al., 2009). (b) Dike and isotropic models estimated by Japan Meteorological 
Agency (JMA) (Figure 9 in Takagi and Onizawa, 2016).  Note that the dike model 
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estimated by JMA (2007) in (a) has been modified and re-estimated by Takagi and 
Onizawa (2016), as shown in (b). 
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Figure 3.2.4  Acquisition time of ALOS-2 SAR data around the 2014 eruption 

(Figure 2 in Narita and Murakami, 2018). The vertical axis shows the path-frame, 
whereas the horizontal axis shows the acquisition data. The dashed vertical line 
indicates the time of the eruption on September 27th, 2014. The pairs connected 

with thick black lines indicate interferograms used for 3-D decomposition. 
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Figure 3.2.5  Interferograms around Jigokudani Valley. (a)-(e) Interferograms 
depicting the stacked line-of-sight displacements (dLOS). The paths and spanning 

periods are shown at the top of each interferogram. (f) Time series of the dLOS at 
fixed pixels as indicated with black circles in (a)-(c).  In this study, we used the 
time series only in (a) and (b).  Positive values of dLOS correspond to pixel motion 

away from the satellite.  Arrows represent the flight and viewing direction of the 
ALOS-2 satellite.  Black dots in each interferogram indicate eruptive vents in the 
2014 eruption. 
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(a)                                   (b) 

 

Figure 3.2.6  Model geometry of finite element model, which built by using 

Salome-meca package (https://code-aster.org/spip.php?rubrique2).  (a) Entire of 
model domain, which has a box of 26×26×5 km with topography around Mt. 

Ontake.  Mesh size is 40 m, finest size, around Jigokudani Valley and 2 km, 

coarsest size, around edges of the model domain.  We use quadric precision 
element to improve calculation precision.  Rigidity of host rock is set to be 1 GPa.  
(b) Cross section around deformation source.  
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Figure 3.2.7  Results of finite element modeling for the area indicated in Fig. 
3.2.2 (Figure 5 in Narita and Murakami, 2018).  (a) and (b) correspond to 

East-West (EW) and Up-Down (UD) components of observed deformation during 
Oct. 2014-Jul. 2015, respectively, which are estimated from four interferograms 
(path 126, 20, 19 and 124).  (c) and (d) correspond to best-fit model of the EW and 

UD component, respectively.  (e) indicates residual distribution for combinations of 
the free parameters, that is, the aspect ratio of the spheroidal source (abscissa: ratio 
of the minor axis to the major axis with typical shape schematics) and the depth 

(ordinate).  In the left half of the chart, the aspect ratio is represented as a ratio of 
the horizontal axis to the vertical axis, corresponding to vertically elongated 
spheroid, whereas in the right half of the chart, the ratio is for the horizontal axis to 

the vertical axis, corresponding to oblate.  The residuals are colored in gray-scale, 
and white colored mesh indicates smaller residual.  A red star indicates the best-fit 
solution (depth = 500 m, Rx/Rz = 0.9). 
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Figure 3.2.8  Comparison between residuals for the best-fit FE model and the 
simulated deformations presumably caused by the sources proposed in Takagi and 

Onizawa (2016). (a), (d) Residual images obtained by subtraction of the optimal FE 
model predictions (Fig. 3.2.7) from decomposed EW and UD component during the 
period between the end of September 2014 and the end of July 2015 (Fig. 3.2.7). 

Residuals remain in the close vicinity of the deflation center, where deformation 
might be complicated. For example, fractured and soft medium near the eruptive 
vents could amplify the deformation magnitude locally, or complex geometry of the 

deformation source, that is, not spheroidal source, could contribute to the locally 
amplified deformation. (b),(e) Simulated deformations caused by the deflation 
source at 1 km depth. (c), (f) Simulated deformations caused by the source at 3 km 

depth. 
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Figure 3.2.9  Source locations. Red star, blue circles, and black circle correspond 

to deflation source estimated by this study, inflation sources for the 2007 eruption 
(Takagi and Onizawa 2016), and tilt change source 7 min prior to the 2014 eruption 
(Maeda et al. 2017), respectively. Gray zone is the hypocenters zone in the 2014 

eruption (Kato et al. 2015).  Dotted line (in the upper figure) and dotted rectangle 
(in the bottom figure) are opening crack in the 2014 eruption (Yamada et al. 2015). 
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Figure 3.2.10  Co-eruptive deformation of path 126 (ascending , right-looking).  
dLOS of 10 cm toward the ALOS-2 satellite can be seen over Jigokudani Valley, 

which has been modeled by using sub-vertical opening crack (Yamada et al., 2015).  
This crack penetrates the post-eruptive deflation source estimated by Narita and 
Murakami (2018), as shown in Figure 3.2.9. 

  

 

2014/8/18-2014/09/29 

Opening crack 

(Yamada et al.,  2015) 

Deflation source at 500-m depth 

(Narita and Murakami, 2018)  

1 km 
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Figure 3.2.11  Plume heights from rim of Jigokudani Valley, which were 
observed by JMA.  A red arrow indicate the date of the 2014 eruption. 
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Fig. 3.4.1  An example photograph of plumes viewed from Takigoshi 
station taken on 15 August 2015.  The photos were provided from JMA. By 
tracking of movements of the identical portion of the plume over consecutive 
images, we estimated wind velocity u and coefficient of the plume shape C1, 
in a local coordinate of x, horizontal distance from a reference point, and h, 
which is vertical distance from a reference point, and then plume heat flux 
𝑄! (see text for the detail of analysis procedure). 
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Fig. 3.4.2  Example of photos under different conditions taken from 
Takigoshi station (a-c) and taken from Mitake-Korosawa station (d).  (a) 
Vertically rising plume due to weak wind.  (b) Plumes with unknown shape, 
leading to failure of estimation of wind velocity (u) and shape coefficient (C1).  
(c) Plumes with small size, making estimate of u and C1 impossible.  (d) 
Plume taken from Mitake-Kurosawa on 2 Mar. 2015, which shows difficulty 
of estimating plume parameters.  (e) Location of observation stations with 
cameras (white circles). 
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Figure 3.5.1  Time series of the discharge mass (Qout) and the deflation 

volume (ΔV).  Time plots correspond to the period after 28 September 2014.  

Plots of ΔV are based on the estimation for the two independent orbits of 

ALOS-2 satellite (Narita and Murakami 2018).  Dotted lines show best-fit 

functions of f1(t) resulted from curve fitting, whereas dashed lines show 

best-fit functions of f2(t) (see text for the detail).  Note that for ΔV, f1(t) and 

f2(t) fitting results are almost identical, which means no involvement of 

linear term.  Relaxation time τ in exponential terms are indicated at best-fit 

time functions of each time series data. 
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Figure 3.5.2  Corrected time series of the GNSS baseline length change 

and their best-fit curves.  Solid and dashed lines show best-fit curves when 

using f1(t) and f2(t), respectively.  τ indicates the relaxation time of the 

decay curves with a smaller value of AIC. 
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Figure 3.5.3 (a, b): Comparison between the discharge mass and the 

baseline contraction in Figure 3.5.2a and 3.5.2b, respectively.  Gray shaded 

areas indicate range of estimated error of the discharge mass.  (c) 

Correlation between the plume discharge and the corrected baseline 

contraction.  Correlation coefficients between the two are > 0.7.  
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Figure 3.6.1  Schematic illustration of mass balance between the two 
deflation sources and the discharged plume.  Qs, Qd and Qout correspond to 
extruded fluid from the shallow source, the deep sources and the discharged 
plume, respectively.  ΔVs is deflated volume of the shallow source.  ΔLd 
indicates baseline contraction due to the deep deflation.  Deformation at the 
surface caused by deflations of shallow and deep sources brings 
displacements of GNSS stations and change of LOS to the satellite. 
Shallower , deeper 
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Fig. 3.6.2  Fitting results for discharge mass by combination of two 
components; 1) best-fit function for the corrected GNSS time series (as 
shown in Fig. 3.5.1) and 2) best-fit function for the deflation volume time 
series of the shallow source: ΔVs(t) (as shown in Fig. 3.5.1).  Red and blue 
colors correspond to satellite path of 126 and 20, respectively.  Solid, dashed 
and dotted lines indicate synthetic Qout(t) (= Qd(t) + Qs(t)), Qd(t) and Qs(t).  
Gray shaded area indicates range of estimated errors of the discharge mass.  
(b) Temporal change in the mass ratio of Qd(t) to Qout(t).  Red and blue 
colors correspond to satellite path of 126 and 20, respectively.  Value of 
more than 1.0 is due to fitting error. 
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Figure 3.6.3  Temporal change in the mass ratio of Qd(t) to Qout(t).  Red 
and blue colors correspond to satellite path of 126 and 20, respectively.  
Value of more than 1.0 is due to fitting error. 
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Fig. 3.7.1  North-south cross section of maximum the shallow deflation 
source (the red star) with a radius of 300 m, which is possible maximum size 
(circles).  
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Figure 3.7.2  Calculated ρβ values for the shallow reservoir.  Plots are 
made for each of two end members of 𝛽!; (a) 𝛽!  = 1.4 × 10-8 Pa-1 (𝑉= 107 m3) 
and at (b) 𝛽! = 1.4 × 10-9 Pa-1 (𝑉 = 108 m3) (see also Text S2).  ρβ are 
computed as a function of liquid saturation S, (0.0 <= S <= 1.0) at each 
pressure.  Details of these parameters setting are described in Text S1.  
Solid and open symbols correspond to two-phase and single-phase state, 
respectively.  Solid circles and triangles correspond to host rock porosity 𝜙 
= 0.1 and 0.5 in the two-phase state, respectively.  Red and blue symbols 
correspond to conditions of lithostatic and hydrostatic pressure at the 500-m 
depth, respectively.  A black dashed line shows an upper limit value of 𝜌𝛽, 
which is derived from observations.  Gray shaded area indicates possible 
range of allowable ρβ  values, within which even calculated values with 
pressure drop should ranger. 
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Figure 3.7.3  Location map of the horizontal crack source suggested by Murase et 
al. (2016) (the black rectangle) and of GNSS stations (black diamonds).  Black 

dashed lines show GNSS baselines used for the calculation. 
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Figure 3.7.4  Time series of length change in the four baselines from 28 
September 2014 and length change predicted by the crack model of Murase et al. 

(2016).  Red, yellow and blue bars correspond to crack closing of 0.5, 1.0, 1.5 m, 
respectively.  Miyaoka and Takagi (2016) highlight that Otiai–Outaki baseline 
includes non-negligible amount of tectonic deformation, which appears as 

compressional change along the direction of northwest and southeast.  We 
evaluated and subtracted the tectonic trend included in Otiai–Outaki baseline from 
its raw baseline data using GEONET data around Mount Ontake. We chose the 

GEONET data that include no volcano-related and seismicity-related deformation, 
only tectonic deformation, from 2012-2018. 
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Figure 3.7.5  Schematic illustration showing simplified mass flow 

beneath Mount Ontake after the 2014 eruption.  Blue arrows indicate 

possible fluid outflow from the shallow deflated reservoir, as indicated by a 

blue sphere.  Gray arrow indicates discharged fluid from the deep deflate 

reservoir, as indicated by a large and gray symbol at a depth of -3-0 km absl.  

A horizontal crack at a depth of -3 km absl and a red rectangle below -5 km 

absl indicate co-eruptive subsidence source detected by leveling survey in the 

2014 eruption (Murase et al., 2016) and the intruded dike in the 2007 

eruption (Takagi and Onizawa, 2016), respectively.  Black diamonds 

indicate GNSS stations with displacement caused by the both deflation 

sources.  
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4 章  全体を通しての議論と今後の課題 

本章では, 本稿全体を通しての議論と浮かび上がった課題, およびそれらを解決する

ための今後の研究の方向性について述べる。 

 

4.1  水蒸気噴火の前後における地盤変動の時間推移の分類 

第 3 章 1 節でも言及した通り, 水蒸気噴火後の地盤変動の挙動は, ①膨張が

継続する, もしくは顕著な収縮に転じず噴火前の膨張量を解消しない「高止まり」の状

態になる場合と, ②一方的に沈降・収縮がつづく場合の 2 パターンに大別できる。 本

研究の対象とした霧島硫黄山 2018年噴火の変動は①に分類され, 御嶽山2014年噴火後

の地盤変動は②に分類される。 以下では, 他の火山の事例も加え, タイプ①とタイプ

②への分類を行う。 同時に, それぞれの事例における変動の時系列とそのソースと地

下構造との関係についても簡単に整理する。 

 まず, タイプ①に分類される水蒸気噴火の事例としては, 口永良部島新岳

2014年噴火, White Island1967-2008年および 2016年噴火, 箱根火山 2015年噴火, そ

して霧島硫黄山 2018 年噴火が挙げられる。  以下に, この 4 火山の事例について整理

する。 口永良部島では, 山頂と山麓を含む GNSS 連続観測データによって, 2004 年か

ら 2014 年噴火までの間に山体膨張を示唆する基線の伸びが観測されている(斎藤・他, 

2015)。 この変動の特徴は, 地震活動の活発化と消磁の加速に同期した膨張が間欠的に

かつ不可逆的に進行するという点である(斎藤・他, 2015; 橋本, 2015) 。 この膨張の

時間関数は, 霧島硫黄山 2014-2018 年の浅部膨張の時間関数と酷似している。 ソース

は複数推定されており, 一つが新岳火口直下 100 mの膨張源(斎藤・他, 2015; Hotta and 

Iguchi, 2017), 二つ目が深さ 300m 程度の膨張源(斎藤・井口, 2006), 三つ目が深さ

700m 程度(海抜-200m)の膨張源である(井口・他, 2002)。 MT 観測にもとづく 2 次元比

抵抗分布モデルからは,粘土に富むとされる低比抵抗層(〜1Ωm)の存在が, 新岳直下の

深さ 100-200m(HCa)と深さ 400-600m(HCb)にそれぞれ推定されている(Figure 4.1a; 

Kanda et al., 2010)。 HCa の直下に深さ 100m の膨張源が, HCb の直上に深さ 300m の

膨張源が,HCbの直下に深さ 600mの膨張源が位置していることから, これらの粘土層は

深部から上昇する火山ガスの上昇を阻害し, 圧力増加を促すキャップロックとして機

能していると解釈されている(Kanda et al., 2010)。  なお, 深さ 300mと 600mの膨張

源の位置は, それぞれ, 2003-2007年および 2001-2002年の全磁力変化から推定された

消磁源の位置とほぼ一致する(Kanda et al., 2010)。  次に, White Island では, 1967

年から 2008 年の間に断続的に水蒸気噴火またはマグマ水蒸気噴火が発生しており, 島
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中央に位置する火口湖の東側の路線において, 1年に 3-4回の頻度で水準測量が行われ

ている (Peltier et al., 2009)。特に, 1990 年頃から 2008 年までは噴火の発生時期

に関わらず, 隆起量が単調増加し続けている (Peltier et al., 2009)。 この隆起のソ

ースは有限球の圧力源モデルを用いて, 火口東側の Donald Mound の直下 180-320 m 程

度のごく浅部に推定されている (Peltier et al., 2009)。地球化学および水理学的研

究からは, 火口湖の直下に単体硫黄の析出に伴う Sealing 層が形成されていると考え

られており(Christenson et al., 2017), 水準測量や 2016 年噴火時の InSAR から推定

された膨張源は , 火口湖から Donald mount にかけての水平範囲内で深さ

180-320m(Peltier et al., 2009)と 100m(Hamling, 2017)にそれぞれ推定されている 

(Figure 4.1b)。 箱根火山 2015年噴火の詳細は 2.2.1項で既に述べた通り, Kobayashi 

et al. (2018)によって, 大湧谷の蒸気井群の直下 150mのごく浅部と深さ 5kmの深部に

膨張源が推定されている。 ごく浅部の膨張は, 噴火の 9 ヶ月前から低速度(〜0.5 

cm/month)で始まり, 噴火 2ヶ月前から指数関数的に加速した(〜10 cm/month)ことがわ

かっており, 深部の膨張を示す GNSS 基線の伸びもこの時間変化とほぼ同期している 

(Kobayashi et al., 2018)。  噴火後は, 大湧谷の沈降や広域 GNSS 基線の短縮などが

見られないことから, 両膨張源とも高止まりの状態にあると考えられる。 Doke et al. 

(2018)は, 噴火前後の ALOS-2 データに着目することで, 噴火に関係した複数の圧力源

を検出している。 彼らは Kobayashi et al. (2018)よりもやや広域の変動にも着目す

ることで, 深さ 100m 程度のごく浅部に球状圧力源を, 深さ 800m にシル状の圧力源を, 

さらにそれらを結ぶ流体通路となる, 傾斜角が鉛直に近いクラック状の圧力源の 3 つ

の膨張源を推定している(Figure 4.1c1)。 なお, 深さ 100mのソースは, Kobayashi et 

al. (2018)が推定した深さ 150m のソースと同一のソースであると考えられる。 深さ

800m のシル状膨張源と流体通路の増圧を示唆するクラック状圧力源は噴火時または噴

火後にわずかに収縮がみられたが, 深さ 100m のごく浅いソースに関しては, やはり噴

火前の膨張量を解消するほどの顕著な収縮は見られない(Doke et al., 2018; 道家・他, 

2018)。 また, Mannen et al. (2019)は, 大湧谷の地表から深さ 150ｍ付近までにわた

り, スメクタイトなどの粘土鉱物の析出に伴う難透水層が形成されていたと指摘して

いる (Figure 4.1c2)。 ごく浅部のソースは, この難透水層の直下で流体が蓄積し, 間

隙水圧が増加した結果発生したと考えられる (Figure 4.1c2)。 また,深さ 600-700mに

はシルト質の湖成層があり, その下に火山礫で構成される多孔質な帯水層が広がって

いることから, Doke et al. (2018)は, シル状膨張源がこの帯水層にあたり, 湖成層が

難透水層として機能し, その下に圧力が蓄積したと解釈した。 すなわち, 複数の膨張

源は, 複数の難透水層の直下で流体の増圧による結果生じたといえる。 箱根火山にお
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ける地下の浸透率構造と膨張源との位置関係は, 口永良部島のそれと酷似している。 

最後に, 霧島硫黄山の膨張時系列とソースと地下構造との関係について再度整理して

おく。 2.7節より, 2018年 12月までは累積で約 18 cmの膨張性の視線方向変位が見ら

れ, 2019年に入ってからは膨張がほぼ停止し高止まりの状態にある(Fig. 2.7.2)。 こ

の膨張源は, スメクタイトなどの粘土鉱物に富む難透水層と解釈されている低比抵抗

層の最上部(深さ 150 m)に位置する (Figure 4.1d)。 また, この層の最下部(深さ 700m)

には, 水準測量の結果から別の膨張源が推定されている (九州大学, 2019)。 ただし, 

Tsukamoto et al. (2018)が示した硫黄山の最新の比抵抗構造モデルでは, 浅部膨張源

のある深さでは分解能が 100m 程度しかないため, 仮に浅部膨張源の上部に口永良部島

新岳や箱根大湧谷のようにもう一層の不透水層があったとしても識別できない。 地表

付近の詳細な比抵抗構造は, 今後の AMT 観測などにより明らかになると期待される。 

 次に, タイプ②に分類される水蒸気噴火の事例としては, 少ないながらも, 

九重山 1995年噴火, Tongariro2012年噴火, そして御嶽山 2014年噴火の 3例が挙げら

れる。 九重山では, 噴火前の現地における測地観測はほとんど行われておらず, 噴火

前の膨張の有無については不明点が多い。 噴火前の測地観測としては唯一, JERS-1に

よる InSAR解析の結果があるが, 1993年から 1995年 6月までの干渉画像には噴火後の

収縮中心となる九重硫黄山で有意な膨張性の変動は見られなかった (矢来・他, 2001)。 

ただし, 噴火 4ヶ月前の 1995年 6月から噴火後の 1996年 3月をはさむペアでは, 新火

口を中心にわずかな膨張性の視線方向変位(〜6 cm)が観測されていることから

(Tomiyama et al., 2004), 噴火 4 ヶ月前から浅部で急激に増圧が始まったと考えられ

る。 1995年噴火後の地盤変動は, GNSSや光波測距の稠密観測により, 2001年までの 6

年間に渡り一貫して山体収縮を示した (中坊・他, 2002; Nakaboh et al., 2003)。 さ

らに, 気象庁による GNSS 連続観測によれば, 収縮は引き続き 2012 年まで継続した 

(森・他, 2019)。 2012年を境に収縮は膨張性の変動に反転し, 2019年現在まで継続し

ている (森・他, 2019)。 1995 年噴火口のある星住山や硫黄山直下の比抵抗構造モデ

ルからは, 地表付近から深さ 300-400m 程度まで粘土層と考えられる層の存在が指摘さ

れており(神田, 私信), 収縮源はおおよそこの層の下に位置する。 Tongariroでは, 噴

火前に深さ 1-2kmの浅部における地震活動が活発化したが(Hurst et al., 2014), 噴火

の 4ヶ月前の SAR観測では明瞭な地盤変動は観測されなかった(Hamling et al., 2016)。 

一方, 2012年の噴火後には, 少なくとも 2015年まで, 九重山と同様に一貫して収縮性

の変動が継続した(Hamling et al., 2016)。この収縮源は深さ 500m の浅部に推定され

ており, 九重山とほぼ同様に, Sealing層と考えられる低比抵抗層の直下に推定されて

いる。 最後に, 御嶽山について再度まとめ直す。 深さ 500mの浅部の圧力源に関して, 
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噴火前の膨張の有無は不明であるが, 噴火後には一方的に収縮を続けている。 この収

縮源はおおよそ低比抵抗領域(Sabry and Mogi, 2016)におおよそ重なる位置に推定され

ているが, 九重山や Tongariro のように不透水層の直下に位置しているかなどの収縮

源と浸透率構造との関係は不明である。  

 以下では, タイプ①とタイプ②の火山の違いを生じる要因を考察する。  

まず, タイプ①に属する火山の膨張性変動が噴火後も高止まりになる要因を

考える。 タイプ①の火山には, 1,深さ 100-200m 程度と地表付近のごく浅部に膨張源が

推定されている(霧島硫黄山, 口永良部島, White Island, 箱根火山), 2, 粘土層,単体

硫黄または熱水変質鉱物などによる Sealing 構造の直下に膨張源が位置しているとい

う共通点がある。 共通点 1に関しては, 深さ 100-200mの膨張源の直上の媒質は, 地表

付近の未固結層や著しく fracturing や熱水変質が進行した層や粘土層に富むため, こ

うした膨張源により塑性変形が卓越する可能性がある。実際, 霧島硫黄山, White 

Island および箱根火山の 3 火山では, 噴火前後で火口近傍に新たな亀裂や湯溜まり, 

噴気孔などが多数形成されたことから, 地下浅部では媒質中の亀裂密度が増すなどし

て塑性変形の発生場となっている可能性が高い。 共通点 2 に関しては, 箱根火山, 口

永良部島では, 粘土層の直下に地表付近の膨張源(深さ 100-200m)が位置している。 ま

た, 箱根火山, 口永良部島および霧島硫黄山に関しては, より深い膨張源(深さ

700-800m)がさらに別の不透水層の直下に推定されており, これは粘土に富む層である

と確認もしくは推定されている (Kanda et al., 2010; Doke et al., 2018; Tsukamoto 

et al., 2018; Mannen et al., 2019)。 確かに, 口永良部島と霧島硫黄山では, この

層における火山性地震の発生数が周囲よりも少ないため, 粘土層の延性変形が卓越し

ている可能性がある。 このような, 粘土層とおぼしき低比抵抗体の領域内で地震活動

が少なく, その直下に膨張源や消磁源, 火山性地震の震源が推定されるという構図は, 

草津白根山など他の火山でもみられる (Nurhasan et al., 2006; 寺田, 2018)。 これ

らの事実から, タイプ①の火山では, 地表付近の塑性変形や異なる深さに推定される

粘土層内における塑性変形などが, 噴火後の膨張の高止まりに寄与している可能性が

高いと考えられる (Figure 4.2)。 ただし, これらの火山では, 噴火後に噴気量が著し

く増え, かつ噴火時のマグマ起源と考えられる深部の膨張も見られるため, 深部から

放出される流体の供給により浅部の増圧は保たれていると考えられ, 弾性変形の寄与

も無視できない可能性がある。  

一方で, タイプ②の火山が, なぜ一方的に減圧を継続するのかについての明

確な解答は現時点では無い。 噴火後の減圧の有無は, 噴火時の噴出物量や噴出率とも

関係があってもよさそうだが, これらの間には明瞭な相関関係は見られない (Table 



 123 

4.1)。 ただし, タイプ①に比べてタイプ②の火山のほうが, 噴出率が比較的大きい傾

向が見られる。 しかし, 各タイプとも事例数が少なすぎるため, 今後観測事例を増や

して同様の検討を再度行う必要がある。 

タイプ②に属する火山の特徴として, 噴火前は火口付近でほとんど噴気活動

が無い, もしくは噴火後よりも著しく少なく, かつ, 噴火後に噴気活動が活発になる

という点が挙げられる。 また, 御嶽山, 九重山および Tongariro は, 顕著な収縮を示

す浅部の収縮源(いずれも深さ500-600m)よりも深い所からの流体供給が顕著であるが, 

浅部の収縮源はタイプ①の火山のように膨張の継続や停滞をせず, 一方的に収縮する。 

この原因として, これらの火山がタイプ①の火山に比べて, 噴火前後で閉鎖系から開

放系になる度合いが大きいという一つの可能性が挙げられる。 すなわち, タイプ①で

は噴火前から山体全体が比較的開放系に近く, ごく一部に閉塞構造が見られ, タイプ

②では噴火前後における火道の fracturing や開口に伴う浸透率の変化の比率が大きい

という可能性が考えられる。 測地観測で見られた山体膨張の頻度をタイプごとに見て

みると,タイプ①に関しては, GNSSや SAR, 水準データをもとにすると, 箱根火山では, 

2000年から 2019年までの間には 5回, 口永良部島では 2004年から 2014年までで 4回, 

霧島硫黄山では, 2014年から 2018年までで 3回の膨張が加速するイベントがある。 一

方, タイプ②の火山における頻度は, 御嶽山では1979年から 2014年までわかっている

だけで 2007年のみである。 なお, 九重山・Tongariroともに噴火前のマグマ・流体の

供給レートは不明であるが, 九重山では噴火 2年前, Tongariroでは噴火 4ヶ月前から

は SAR 観測で検出可能な膨張は見られない。 このように, タイプ①では噴火前の年ス

ケールでの流体供給レートが明らかに大きく, タイプ②に比べると亀裂密度が大きく

比較的高浸透率の火道が発達しているといえるかもしれない。 Kobayashi et al. 

(2018)は, 箱根火山 2015 年噴火時の浅部膨張(深さ 150m)と深部の膨張(深さ 5km)およ

びそれらをつなぐダイク状圧力源が, 有意な時間差無しにほぼ同期した膨張の時間変

化を示した事実から, 2001, 2006, 2008-2009, 2012-2013 年の度重なるマグマもしく

はマグマ性流体の貫入により,ダイク状の流体経路が十分に高い浸透率を獲得したこと

で, 2015 年噴火直前に深部の膨張源に注入された流体が急激に地表付近まで上昇して

浅部の熱水系を刺激したと考察しており, タイプ①の他の火山においてもこれと類似

の現象が起こっている可能性も否定できない。 一方で, タイプ②に属する火山は, 亀

裂形成による浸透率の増加速度が, 化学反応による亀裂内の Sealing に伴う浸透率の

減少速度を下回るために, 浸透率の低い火道を有するという見方もできるかもしれな

い。 仮に, 九重山のように, タイプ②に属するが定常的な噴気活動が地表で見られた

としても, ごく限られた亀裂部分を流体が通っているだけなのかもしれない。  この段
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落の議論はあくまで推測の域を出ないが, 今後, 地盤変動の時間推移のタイプごとに, 

噴火前後の地震データなども加えてタイプ①と②の違いの要因を検討する必要がある

だろう。 

 

4.2  御嶽山 2007年ダイク貫入と 2014年噴火との関係 

3.7.4項では簡単な見積もりから, 2014年噴火後の放熱量が 2007年に貫入し

たマグマに由来する可能性を示した。 ただし, 貫入マグマからの熱エネルギーがその

上部に位置する水に対して, わずか 7 年間の短期間で効率的に伝わるかどうかには検

討の余地が残る。 マグマと熱水系間の相互作用の理解という点からも, 深さに応じた

現実的な浸透率構造を与えたうえで, ダイク状の熱源の定置に伴う熱水流動を解き, 

現実的な物性パラメータ値の範囲内でこうした現象が再現できるかどうかを検証する

必要があり, これは今後の課題である。  

また, 2007年のダイク貫入に伴う熱供給が 2014年噴火の直接のトリガーとな

ったかどうかについても検討の余地がある。 3.7.6 項では, 2007 年以降様々な深さ・

時間スケールで山体内の増圧が発生していたことに言及した。 しかし, GNSS観測など

から推定された 2007 年噴火直前のダイク貫入(Takagi and Onizawa, 2016)や 2007年噴

火後から 2013年までの水準測量結果(Murase et al., 2016)や湧水中のヘリウム同位体

比の時間変化(Sano et al., 2015)から示唆された継続的な熱供給が 2014 年噴火を引き

起こしたのか, もしくは, それだけでは 2014 年噴火の開始条件としては不十分であり, 

別の要因が必要であったのかについては不明点が多い。 前者のメカニズムだけでも噴

火開始に必要な過剰圧を山体内に蓄積できる可能性はある。 例えば, 火山のある深さ

にマグマが貫入すると, マグマからの熱供給に伴い熱水対流が活発化する。 この対流

の時間スケールは山体の母岩浸透率の絶対値によって数桁変わり得ることが熱水流動

の数値計算によって示されている (Reid, 2004)。 場合によっては貫入ののち数年から

数十年遅れて熱応力の効果で過剰圧が最大になることもある (Reid, 2004)。 このよう

な現象により, 過剰圧が母岩の破壊強度を越えて, 活発な地震活動を伴いながら流体

が地表まで到達すれば噴火が発生すると考えられる (Germanovich and Lowell, 1995)。  

もう一方の場合,  すなわち, 2007 年のマグマ貫入やそれに引き続く熱供給だけでは

2014 年噴火の開始条件が整わない場合は, 2014 年噴火の直前にさらなる熱供給が必要

であると考えられる。 Stix and de Moor (2018)の水蒸気噴火発生モデルに従えば, 固

結したマグマ殻の上部に蓄積したガスがこの殻を突き破って浅部の熱水系の増圧を短

期間で引き起こすという考え方もできる。 実際, 2014年噴火の直前 1ヶ月前には, 長

基線の GNSS 基線(基線長 30-40 km)のほうが短基線(基線長 7-12 km)よりも 2 週間ほど
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早く膨張性の変動を示しており(Miyaoka and Takagi, 2016), このシグナルが Stix and 

de Moore (2018)のモデルで示されるような深部からの流体上昇に相当する可能性もあ

る。 この流体上昇に伴う圧力増加がやや時間遅れを伴って浅部にまで達し, これが

2014 年 9 月からの一連の地震活動を引き起こし, すでに臨界状態に近かった山体浅部

の熱水系に最後のひと押しを加えた可能性も否めない。 このような概念モデルの描像

と観測データを結びつけるためには, まず概念モデルにおいて重要な素過程を取り出

し(例えば, マグマの冷却結晶化とそれに伴うガスの離溶, マグマ殻直下へのガス蓄積

など), 個々の現象が熱水系の圧力状態に与える影響を評価することが必要であろう。 

Reid (2004)は, マグマ貫入による熱水対流の活発化が山体崩壊に与える影響を評価す

るために熱水流動の数値実験を行っている。 この研究は, 本稿で示した目的とは違え

ども, マグマ貫入に伴い活発化する熱水系の温度・圧力場の時間変化をモデルした先駆

的な研究であったといえる。 ただし, 彼はマグマの熱伝導が周囲の熱水対流に与える

影響しか評価していないため, 次のステップとしては,例えば, 冷却しつつあるマグマ

からのガスの離溶などを組み込むことなどが挙げられる。 

 

4.3  噴気放水率の見積もり手法の改善と誤差の定量的な評価 

本研究では, plume rise 法を用いて, 噴気放水率(放熱率)を評価し, この推

定値を地盤変動データと定量的に比較した。 しかし, 第 3 章でも述べた通り, 推定値

には評価しきれていない誤差要因が多分に含まれていると考えられる。 例えば, 噴気

は一様な水平風と浮力のみに駆動されるという仮定は山体地形では破綻しやすい。 ま

た, plume rise 法の仮定には, 水平風の存在が前提となっており, 無風状態では放熱

率を求める式が発散する(Kagiyama, 1981)。これは, 噴気が無限に流れつづけるという

仮定のため, 鉛直に上昇する噴気では噴気形状 C1 に頼った式では放熱率が正しく評価

できないためである。 これは例えば, 噴気中の水蒸気が凝結し, いずれかの高度で完

全に周囲の大気の湿度と平衡状態になるという過程を考慮することで改善する可能性

がある。 こうした現実的な素過程を取り入れることによって, plume rise式は改善さ

れ, その汎用性を高めることが可能である。 御嶽山においても, 噴気が鉛直に上昇す

る日が少なくなかったため, こうした噴気の放熱率も評価できれば, 現在よりも高頻

度で推定値が得られると期待される。 Plume rise法は日本国外ではあまり使用されず, 

近年ではヘリコプターなどから空中熱赤外画像と大気中の状態量を同時に測るなど, 

実際の熱量を反映した熱力学パラメータを観測する手法が主流になってきている(例え

ば, Gaudin et al., 2016)。 しかしながら, こうした手法は噴気に近づける状況でし

か使用できないという欠点を抱えている。 一方, plume rise法は遠望観測点からのデ
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ータのみで放熱率推定が可能である点, 汎用性が高く, これからも多くの火山で適用

されることが予想される。 よって, plume rise法を改善し, かつ火山の様々な状況下

での推定精度について検証を行うことが今後必要であろう。   

 

4.4  霧島硫黄山 2018 年噴火に先行する地表変動および多観測データを総合的に説明

するモデルの構築 

水蒸気噴火前に膨張のピーク位置が移動し, そのごく近傍で新たな火口が形

成される現象は箱根火山 2015 年噴火だけでなく, 本研究が対象とした霧島硫黄山の

2018 年噴火でも見られた。 こうした現象の報告は, まだ 2 例しかないため, その普遍

性については不明である。国内には, 現在まで膨張が継続し, かつまだ噴火に至ってい

ない火山がいくつか存在する(例えば, 十勝岳, 吾妻山, 草津白根など)。 なお, 十勝岳

に関しては, 2006—2010 年には 62-2-火口の直下 500m 程度に膨張源が推定されていた

が(奥山・高橋, 2015), 2014 年—2015 年にはそのやや西側の前十勝の直下 300m 程度と

膨張源がやや浅部に移動しており, 変動も局所化していることが報告されている(宮

城・他, 2015b)。 十勝岳では 2006 年ころから膨張性の変動が始まってからまだ噴火は

発生していないが, 霧島硫黄山や箱根火山と類似の変動が発生している。 今後はこれ

らの火山の観測を噴火まで継続し, 事例を多く積むことで, この現象の普遍性を検証で

きると期待される。 

ただし, この現象の原因を特定するのは現時点では容易ではないと考えられ

る。 これは流体の流動経路を規定する, ごく浅部(硫黄山や箱根山では 150m より浅い)

における浸透率構造の不均質に大きく支配されるからである。 このような不均質は地

質や亀裂密度などの既存の構造によって規定されるだけでなく, より動的な現象によ

って時間変化することも十分あり得る。 例えば, 増圧に伴う亀裂進展により一部で浸

透率が増加する, もしくは, 流体や母岩, 天水などの相互作用による温度や化学組成の

変化に伴ってシリカや単体硫黄などが析出し浸透率が減少する, といった現象が挙げ

られる。 こうした現象に伴って火口や噴気孔の放熱率の低下や地下の温度上昇, 圧力

増加などが見込まれるため, 火口の熱観測, 地震・測地観測(SAR, 傾斜, GNSS), 地磁

気全磁力観測などを高頻度で継続することが必要である。 さらに, これらのデータを

境界条件として, 適切な浸透率構造を仮定したうえで熱流体の流動シミュレーション

を行う必要がある。 こうした研究は少ないながらも近年検討が始まってきている 

(Christenson et al, 2010; Tanaka et al., 2017; Tanaka et al., 2018)。 ただし, 鉱物の

析出の化学反応を考慮したうえでシミュレーションを行い, 火山の種々の観測量と比

較を行った事例は筆者の知る限り存在しない。 浅部の流体流動を理解する上では, こ
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うした研究が今後のひとつの方向性となり得る。 
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Figure 4.1  Schematic illustration showing relationship between subsurface structure and 

pressure sources at (a) Kuchinoerabu-jima volcano, (b) White Island, (c) Hakone volcano and 

(d) Kirishima Iwo-yama volcano. (a) Relationship between resistivity structure inferred 

from MT observation (Kanda et al., 2010), inflation sources estimated from GNSS 

observation (Iguchi et al., 2002; Saito and Iguchi, 2007; Hotta and Iguchi, 2017) and 

demagnetization sources estimated from geomagnetic observation (Kanda et al., 2010).  

Circles outlined with solid, dotted and dashed lines indicate the inflation sources estimated 

by Saito and Iguchi (2007), Hotta and Iguchi (2017) and Iguchi et al. (2002), respectively.  

(b) Relationship between the subsurface structure model suggested by Chiristenson et al. 

(2017) and the spherical inflation source estimated from leveling survey data during 

1967-2008 by Peltier et al. (2009) (the gray circles) and the sill-like inflation source (the 

horizontally-lying red bar) estimated from InSAR data of the 2016 eruption, analyzed by 

Hamling (2017).  (c) Schematic illustration of the subsurface structure and pressure 

sources beneath Owaku-dani at Hakone-yama volcano, estimated by (c1) Doke et al. (2018) 

and (c2) Mannnen et al. (2019).  The gray-colored and horizontally elongated ellipse in (c2) 

indicates the inflation source estimated by Kobayashi et al. (2018), which is emplaced 

beneath the clay-rich impermeable layer formed by mineral precipitation due to fluid boiling 

(Mannen et al., 2019).  (d) Schematic illustration of the subsurface structure and pressure 
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sources beneath Iwo-yama (after Tsukamoto et al., 2018).  The gray, transparent ellipsoid 

indicates the inflation source estimated by InSAR data.  The white star indicates the 

inflation source estimated by leveling surveys (Kyushu Univ., 2019). 
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Figure 4.2  Schematic illustration showing relationship between subsurface structure and 

pressure sources at the volcanoes of type 1.  A common point in the type 1 is that two 

inflation sources are emplaced just beneath the impermeable layers. 
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Table 4.1  References for discharge mass, duration and discharge rate of the individual eruptions.  

  discharge mass (kg) duration (hour) discharge rate (kg/h) references 

Type 1   
 

  
 

    

Hakone 2015 1.00E+05 (*1) 24 (*2) 4.17E+03 (*1) Furukawa et al. (2015) 

    
 

  
 

  (*2) Mannen et al. (2018) 

Kuchinoerabu-jima 2014 1.00E+07 (*3) 0.014 (*4) 7.14E+08 (*3) Kobayshi (2017) 

2015 1.00E+08 (*3) 0.1 (*4) 1.00E+09 (*4) Nakamichi (2018) 

Kirishima Iwo-yama 

2018 1.50E+06 
 

(*5) 
 

15 
 

(*6) 
 

9.38E+04 
 

(*5) Nagai et al. (2018) 

(*6) JMA (2018) 

Type 2             

Mt. Ontake 2014 1.50E+09 (*7) 1 (*8) 1.50E+09 (*7) Takarada et al. (2016) 

    
 

  
 

  (*8) Sato et al. (2016) 

Mt. Kuju 1995 2.00E+07 (*9) 1 (*10) 2.00E+07 (*9) Nakada et al. (1996) 

            (*10) Sudo (1997) 

Tongariro 2012 2.30E+08 (*11) 0.01 (*12) 2.30E+10 (*11) Turner et al. (2014) 

            (*12) Jolly et al. (2014) 

Discharge mass is calculate by dividing discharge mass by duration.  For the event where only eruptive volume was 

estimated, I convert it into discharge mass by assuming volcanic ash density of 1000 kg/m3.  Events at White Island are 

not included here. 
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第 5 章 結論 

⚫ PI-SAR-L2 および ALOS-2 データを併用して 3 次元解析を行うことで, 霧島硫黄

山の2018年噴火に先行する膨張性地盤変動の詳細な 3次元変位場の時間発展を明

らかにした。 

⚫ さらに ALOS-2 データの時系列から, 硫黄山における 2014 年 8 月から 2018 年 4

月までの地盤変動のより詳細な時系列を明らかにした。 

⚫ 地盤変動の時間関数は細かい隆起・沈降を含みながらもおおむね右肩上がりであ

り, 先行研究とは大きく異なった。 これより, 水蒸気噴火に至までの膨張の時間

関数に多様性がある可能性が示された。 

⚫ 御嶽山の 2014 年噴火後の噴気放水量を調べ, その時系列は減衰の速い指数関数項

(緩和時間: ~50 日)と一定速度の項の足し合わせで表現され, 積算の放水量は約

1010 kg 程度であることがわかった。 

⚫ 放水量と浅部収縮源・深部収縮源間の質量収支の定量的な検討の結果,火口からの

放水量のほとんどは深部収縮源に由来することが明らかとなった。 

⚫ 推定された質量収支と収縮源の体積変化量にもとづいた, 浅部収縮源内の流体の

熱力学的な状態の検討により, 液相に富む”wet”な流体溜まりの存在が示唆された。 

このような液相の溜まりは, 斜面崩壊に伴う突発的な水蒸気爆発や将来の噴火時

に溢流型・融雪型泥流を発生させる災害要因となりうるため, 今後の継続的な観測

が必要である。 

⚫ 熱的な考察から, 2007 年の貫入マグマによって, 2014 年噴火後の放熱活動が支え

られていた可能性を指摘した。 

⚫ 複数火山における水蒸気噴火前後の地盤変動の時間推移に着目した比較により, 

噴火後に一方的に収縮・沈降を続ける火山と噴火後に噴火前の膨張量を解消でき

ず不可逆的な膨張をする火山の 2 パターンに大別した。 前者は, 深部からのマグ

マやマグマ性流体の貫入頻度が少ない火山に多く, ソース深さが 500-600m 程度

である。 一方, 後者では, 複数層の Sealing 層の直下に膨張ソースが共通して推

定されており, 未固結層や亀裂に富んだ媒質または粘土層へのひずみ集中に伴う

塑性変形の効果が大きい可能性がある。 また, このタイプは, 深部からのマグ

マ・もしくはマグマ性流体の貫入頻度が多い火山に多い。 
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